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Kurzfassung
Die Kryosphäre interagiert mit verschiedenen anderen Subsystemen der Erde. Variationen der
klimatischen Bedingungen führen zu kryosphärischen Massenänderungen und somit zu Ände-
rungen des globalen Meeresspiegels. Gleichzeitig induzieren Massenvariationen des Eises und
des Ozeans Deformationen der festen Erde, welche sich aus einer instantanen elastischen und
einer möglichen verzögerten viskosen Reaktion (glazial-isostatischer Ausgleich – GIA) zusam-
mensetzen. Der räumlich variable Effekt der Meeresspiegeländerung relativ zur sich deformie-
renden Erdkruste wird gravitativ konsistent durch die Meeresspiegelgleichung beschrieben. Er
ist die entscheidende Größe zur Abschätzung des Einflusses der Meeresspiegeländerungen auf
die Küsten.
Die vorliegende Arbeit widmet sich der Bestimmung rezenter Massenänderungen der Eis-
schilde Antarktikas (AIS) und Grönlands (GIS) mittels geodätischer Daten. Zur Ableitung
der Massenbilanzen beider Eisschilde wurde auf Daten der Satellitenmission GRACE (Gra-
vity Recovery and Climate Experiment) zurückgegriffen. Für den Zeitraum 2003/10–2009/10
konnten die Beiträge von AIS und GIS zur globalen Meeresspiegeländerung zu 0,26± 0,08 bzw.
0,59± 0,06mma−1 bestimmt werden. Auf Basis wiederholter Höhenmessungen durch das Satel-
litenaltimeter ICESat (Ice, Cloud, and land Elevation Satellite) stand eine zweite unabhängige
Schätzung der Massenbilanzen zur Verfügung. Während für den GIS beide Massenbilanzen
im Rahmen der zugehörigen Fehlermaße übereinstimmen, treten für den AIS regional größe-
re Differenzen auf. Diese konnten auf mögliche Restfehler in einer instrumentellen Korrektion
der ICESat-Mission, Limitierungen der angewendeten Volumen-Massen-Umrechnung sowie auf
Fehler in den genutzten GIA-Modellen zurückgeführt werden.
Für die Ableitung von Eismassenänderungen aus GRACE-Daten stellen GIA-Prädiktionen
eine wichtige Reduktionsgröße dar. In Antarktika weisen verfügbare Modelle noch große Unsi-
cherheiten auf. Für den Bereich des Amundsen-See-Sektors (Westantarktika), welcher den größ-
ten Teil zur negativen Massenbilanz des AIS beiträgt, konnte eine empirische GIA-Schätzung
aus der Kombination von Massenänderungen aus GRACE und Volumenänderungen aus ICESat
abgeleitet werden. Diese empirische Schätzung unterscheidet sich signifikant von den Prädiktio-
nen verfügbarer GIA-Modelle. Eine Validierung der Ergebnisse mittels aus GPS-Beobachtungen
abgeleiteten vertikalen Deformationen der Erdkruste bestätigte die empirische Schätzung.
Die GPS-beobachteten Deformationen enthalten sowohl rezente eisinduzierte als auch GIA-
bedingte Signalanteile. Zu deren Trennung wurden gravitativ konsistent modellierte elastische
Krustendeformationen verwendet, welche auf hoch aufgelösten ICESat-Daten basieren. Ins-
besondere bei der Analyse von GRACE-Daten hat eine Änderung der GIA-Reduktion einen
signifikanten Einfluss auf die bestimmte Massenbilanz. Im Vergleich zur Verwendung einer mo-
dellierten GIA-Reduktion ergab sich durch die Anwendung der empirischen Reduktion ein um
≈ 40% größerer Eismassenverlust im Untersuchungsgebiet.
Sowohl in den Zeitreihen der Massenänderungen als auch in den Variationen der Eisoberflä-
chenhöhen konnten nichtlineare Signale detektiert werden. Die Analyse von GRACE-Monats-
lösungen im Zeitraum 2003–2012 belegt einen erhöhten Meeresspiegelbeitrag des AIS und des
GIS in den letzten Jahren. Signale dieses erhöhten Massenverlusts sind auch durch andere Sen-
soren detektierbar. Am Beispiel des Jakobshavn Isbræ (GIS) wurde ein beschleunigtes Fließ-
verhalten mittels optischer Satellitendaten (Landsat) nachgewiesen und mit der beschleunigten
Krustenhebung an einer benachbarten GPS-Station korreliert. Darüber hinaus wurden beob-
achtete Krustendeformationen auch zur Validierung der aus ICESat-Daten modellierten elas-
tischen Deformationen genutzt. Für den Thwaites-Gletscher (AIS) konnte der Nachweis über
eine Zunahme der Fließgeschwindigkeit und eine verstärkte Eishöhenabnahme durch die Hin-
zunahme radarbasierter Satellitendaten (TerraSAR-X, TanDEM-X) erbracht werden. Auf diese
Weise war es möglich, die durch Landsat und ICESat bereitgestellten Zeitreihen zu verlängern.
Abstract
The cryosphere interacts with various subsystems of the Earth. Changing climatic condi-
tions involve cryospheric mass changes and hence, changes in global sea level. Moreover, both
cryospheric and oceanic mass variations induce deformations of the solid Earth. These defor-
mations consist of an instantaneous elastic response and a possible delayed viscous response
(glacial isostatic adjustment – GIA) of the Earth. The spatially varying relative sea level,
which is the change in sea level relative to the Earth’s deformable crust, is described in a
gravitationally consistent way by the sea-level equation. Relative sea-level changes are the key
factors for assessing the impact of sea-level changes on coastal regions.
The present dissertation addresses the determination of recent mass changes of the Antarctic
Ice Sheet (AIS) and the Greenland Ice Sheet (GIS) by means of geodetic data. The mass
balances of both ice sheets were inferred from data provided by the GRACE (Gravity Recovery
and Climate Experiment) satellite mission. For the period 2003/10–2009/10 the contributions
of the AIS and the GIS to global sea-level rise were determined to be as large as 0.26± 0.08
and 0.59± 0.06mma−1, respectively. Based on repeated height observations acquired by the
laser altimeter aboard ICESat (Ice, Cloud, and land Elevation Satellite) additional independent
mass-change estimates were available. For the GIS both estimates agree within the range of
the corresponding accuracy measures. In contrast, both AIS estimates reveal larger differences.
These differences could be related to residual errors in an instrumental correction of the ICESat
mission, to limitations in the performed volume-mass-conversion as well as to uncertainties of
the applied GIA models.
GIA model predictions are an important correction during the inference of ice-mass changes
from GRACE data. Available models for Antarctica still exhibit large uncertainties. The
major part of the negative mass balance of the AIS originates from the Amundsen Sea sector
(West Antarctica). Over this region an empirical GIA estimate could be inferred by combining
GRACE-observed mass changes and ICESat-observed volume changes. The empirical estimate
differs significantly from the predictions of available GIA models. However, vertical crustal
deformations deduced from GPS observations could confirm the empirically derived GIA signal.
The separation of present-day ice-induced signals and GIA-induced signals was accomplished by
means of elastic crustal deformations. Utilising high resolution ICESat data these deformations
were modelled according to the sea-level equation. Changes in the applied GIA correction
directly affect the derived mass-balance estimate. Compared to the result from a GRACE
analysis using a modelled GIA correction, the application of the empirical GIA correction for
the Amundsen Sea sector leads to an increase of the estimated ice-mass loss of about 40%.
Non-linear signal components could be detected in the mass-change time series as well as in
the variations of the ice-surface heights. By analysing GRACE monthly solutions for the period
2003–2012 an increased contribution of the AIS and the GIS to changes in global sea level could
by revealed for the recent years. Signals related to the increased mass loss could also be detected
by other sensors. For example, optical imagery acquired by the Landsat mission could confirm
an accelerated ice flow for the Jakobshavn Isbræ (GIS). This result is in agreement with an
observed acceleration in the crustal uplift at a nearby GPS station. Moreover, GPS-observed
crustal deformations were utilised for the validation of elastic deformations modelled by means
of ICESat data. For the Thwaites Glacier (AIS) an increase in the ice-flow velocity and in
the lowering of the ice-surface height was revealed by incorporating radar-based satellite data
(TerraSAR-X, TanDEM-X). In this way an extension of the time series provided by Landsat
and ICESat was achieved.
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1 Einführung
Der feste Erdkörper und die ihn umgebende Hülle bilden das System Erde. Dieses System kann
in eine Reihe von Subsystemen unterteilt werden. Eine von vielen möglichen Aufteilungen glie-
dert das Gesamtsystem in die Subsysteme: feste Erde, Atmosphäre, kontinentale Hydrosphäre,
Ozeane und Kryosphäre. Der Zustand jedes einzelnen Subsystems ist permanenten Änderungen
unterworfen. Beispielsweise unterliegen die Massen der Subsysteme einer ständigen Umvertei-
lung auf unterschiedlichen räumlichen und zeitlichen Skalen. Insbesondere die Subsysteme der
umgebenden Hülle interagieren in Form eines Massenaustauschs. Folglich können sowohl die
Massenverteilung als auch die Gesamtmasse eines Subsystems zeitliche Änderungen aufwei-
sen. Darüber hinaus deformiert sich der feste, jedoch keineswegs starre Erdkörper unter dem
Einfluss endogener oder exogener Massenvariationen. Im Kontext dieser Arbeit umfasst der
Begriff „Massensignal“ die Gesamtheit aus „Massenvariation“, also der Änderung einer Masse,
und die durch diese Massenänderung hervorgerufene Änderung nachgeordneter geophysikali-
scher Größen, wie z.B. der Deformation der festen Erde, welche als „Masseneffekt“ bezeich-
net wird. Streng genommen können Masseneffekte ebenfalls Massenvariationen darstellen und
selbst weitere Masseneffekte induzieren.
Das Subsystem der Kryosphäre interagiert sowohl mit der Atmosphäre und dem Ozean als
auch mit der festen Erde. Durch Akkumulation oder Ablation hervorgerufene Massenänderun-
gen eines Eiskörpers sind direkt mit atmosphärischen Massenvariationen verknüpft. Zusätzlich
zieht eine Eismassenänderung die Änderung des eustatischen Meeresspiegels (ESL – eustatic sea
level)1 nach sich. Hierbei ist anzumerken, dass der Begriff „eustatisch“ in der Literatur nicht ein-
deutig verwendet wird. In dieser Arbeit beschreibt er eine räumlich konstante, massenbedingte
Änderung des Meeresspiegels, welche dem Verhältnis der entsprechenden Volumenänderung
des Ozeans zu dessen Fläche entspricht. Gelegentlich meint „eustatisch“ auch die Meeresspie-
geländerung, welche sich aus der Summe aller Volumenänderungen des Ozeanwassers ergibt
(Pugh, 1987). Diese Definition umfasst auch sterische Effekte aufgrund der thermischen Aus-
dehnung oder von Dichteänderungen des Ozeanwassers. Bedingt durch die gravitative Wirkung
der sich ändernden Eismassen ist die resultierende Meeresspiegeländerung nicht konstant, son-
dern räumlich variabel. Somit ist eine gravitativ konsistente Betrachtung der eisinduzierten
Masseneffekte zwingend erforderlich. Dies gilt auch für die durch die Massenänderungen des
1Zur Wahrung der Konsistenz mit den dieser Arbeit zugrunde liegenden Publikationen P I – P III beziehen sich
die verwendeten Abkürzungen teilweise auf die englischsprachigen Begriffe.
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2Eises und des Ozeans hervorgerufene Wechselwirkung mit der festen Erde. In Abhängigkeit
vom Zeitraum über den eine Auflast wirkt, reagiert die Erde instantan elastisch und gegebe-
nenfalls zeitverzögert viskos. Demzufolge können rezent beobachtbare Krustendeformationen
ihren Ursprung sowohl in gegenwärtigen als auch in lang zurückliegenden Eismassenänderun-
gen haben. Der letztgenannte Effekt ist auch unter dem Begriff glazial-isostatischer Ausgleich
(GIA) bekannt.
Kryosphärische Massen reagieren auf Zustandsänderungen der Atmosphäre und des Oze-
ans und sind somit Indikator für den Wandel der klimatischen Bedingungen. Ihre Beiträge
zur globalen Meeresspiegeländerung nehmen somit einen hohen Stellenwert in den regelmäßig
veröffentlichten Sachstandsberichten des Intergovernmental Panel on Climate Change (IPCC)
ein. Gemäß dem fünften Sachstandsbericht (AR5 – Fifth Assessment Report of the IPCC) ist
in der jüngsten Vergangenheit ein erhöhter ESL-Anstieg zu beobachten (IPCC, 2013). Betrug
dieser für den Zeitraum 1901–2010 im Mittel 1,7± 0,2mma−1, so konnte für die Zeiträume
1971–2010 und 1993–2010 ein Anstieg auf 2,0± 0,3 bzw. 3,2± 0,4mma−1 festgestellt werden.
Neben einer Zunahme der thermischen Ausdehnung des Ozeanwassers von 0,8± 0,3mma−1
in 1971–2010 auf 1,1± 0,3mma−1 in 1993–2010 ist der Anstieg auch auf einen erhöhten Bei-
trag der Gletscher, Eiskappen und Eisschilde zurückzuführen (Stocker u. a., 2013). Gemäß den
Prognosen des AR5 wird sich diese Zunahme während des 21. Jahrhunderts noch verstärken.
In Abhängigkeit des Projektionsszenarios wird bis zum Ende des 21. Jahrhundert ein mittle-
res Meeresspiegelanstieg im Bereich von 0,40 bis 0,63m erwartet (Stocker u. a., 2013). Unter
Berücksichtigung der Tatsache, dass rund 10% der Weltbevölkerung in küstennahen Gebieten
leben, welche sich weniger als 10m über den Meeresspiegel erheben (Nicholls und Cazenave,
2010), wir deutlich, dass ein sich weiter beschleunigender Meeresspiegelanstieg schwerwiegende
sozioökonomische Folgen haben wird. Zur Abschätzung der Risiken sowie für die Bereitstel-
lung genauerer Prognosen des zukünftigen Meeresspiegelanstiegs ist die exakte Bestimmung
der rezenten kryosphärischen Massensignale daher zwingend erforderlich.
Die Quantifizierung von Massentransporten ist aktuell ein Schwerpunkt der internationalen
Forschung. Auch das durch die Deutsche Forschungsgemeinschaft (DFG) geförderte Schwer-
punktprogramm 1257 „Massentransporte und Massenverteilung im System Erde“ (SPP1257)
widmet sich dieser Thematik (Kusche u. a., 2012). Satellitengestützte Gravitationsfeld- und
Altimetrie-Missionen bilden die Grundlage zur Beobachtung der Massentransporte. Über ein
vertieftes Verständnis der Satellitensignale sollen die Prozesse der Umverteilung von Massen
verschiedenen Ursprungs auf unterschiedlichen zeitlichen Skalen erfasst werden. Somit liefert
das SPP1257 direkt Beiträge zum Global Geodetic Observing System (GGOS) (Rummel u. a.,
2005) der International Association of Geodesy (IAG). Ziel des GGOS ist die integrierte, kon-
sistente Bestimmung globaler Änderungsprozesse auf Grundlage verschiedener geodätischer
Beobachtungsverfahren und Modellierungsansätze unter Nutzung eines einheitlichen, stabilen
Referenzsystems.
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Abbildung 1: Geografischer Überblick zu den Eisschilden a) Antarktikas und b) Grönlands. Dargestellt
sind Gebiete gegründeten Eises (weiß), Schelfeise (dunkelblau) und eisfreie Regionen (grün/braun).
Innerhalb des SPP1257 zielen die Projekte GREENLAND-ISE und ANTARCTIC-IMB auf
die geodätische Bestimmung rezenter Änderungen der Eisschilde Grönlands (GIS – Greenland
Ice Sheet) und Antarktikas (AIS – Antarctic Ice Sheet) ab (Abbildung 1). Als grundlegen-
de Beobachtungen kommen Daten von GRACE (Gravity Recovery and Climate Experiment)
zur Ableitung von Massenänderungen und Altimetriedaten des Ice, Cloud, and land Elevation
Satellite (ICESat) zum Einsatz. Für die Bestimmung belastbarer Schätzungen der rezenten
Massenbilanzen ist eine sorgfältige Abschätzung möglicher Fehlereffekte zwingend erforderlich.
Durch die Verwendung zweier alternativer Beobachtungsverfahren kann ein unabhängiger Ver-
gleich der Ergebnisse gewährleistet werden. Neben der Bestimmung der Massenbilanz können
die Datensätze auch für die Modellierung hervorgerufener Masseneffekte, wie elastischen De-
formationen der Erdkruste oder relativen Meeresspiegels (RSL – relative sea level), genutzt
werden. Auch in diesem Fall ist auf eine unabhängige Validierung zu achten. Zu diesem Zweck
bieten sich aus Beobachtungen des GPS (Global Positioning System) abgeleitete Positionsände-
rungen der festen Erde an. Diese können nicht nur zur Validierung der Resultate geodätischer
Beobachtungen, sondern auch zur Beurteilung der Qualität geophysikalischer Modellprädik-
tionen, welche als Reduktionsgrößen teilweise zwingend erforderlich sind (z.B. GIA-Modelle),
verwendet werden. Liegen Reduktionsmodelle nicht mit ausreichender Genauigkeit vor und
können die entsprechenden Größen nicht aus direkten Messungen bestimmt werden, so bie-
4tet die Kombination unterschiedlicher geodätischer Datensätze einen möglichen Ansatz zur
Bestimmung der Reduktionsgrößen.
Im Rahmen der vorliegenden kumulativen Dissertation sollen am Beispiel des AIS und des
GIS Beiträge zu den folgenden Fragestellungen geliefert werden:
• Wie lassen sich rezente kryosphärische Massenvariationen mittels geodätischer Beobach-
tungsverfahren quantifizieren?
• Welchen Beitrag können geodätische Beobachtungen zur Validierung modellierter Mas-
seneffekte liefern?
• Wie können unterschiedliche Beobachtungsgrößen für die Bestimmung eisinduzierter Mas-
seneffekte kombiniert werden?
Die Grundlage zur Beantwortung der oben aufgezeigten Fragen bilden die nachfolgend aufge-
führten Publikationen:
P I Groh, A., H. Ewert, M. Scheinert, M. Fritsche, A. Rülke, A. Richter, R. Rosenau
und R. Dietrich (2012). „An investigation of Glacial Isostatic Adjustment over the
Amundsen Sea sector, West Antarctica“. Global and Planetary Change 98–99, 45–53.
doi: 10.1016/j.gloplacha.2012.08.001.
P II Groh, A., H. Ewert, M. Fritsche, A. Rülke, R. Rosenau, M. Scheinert und R. Dietrich
(2014a). „Assessing the Current Evolution of the Greenland Ice Sheet by Means of
Satellite and Ground-Based Observations“. Surveys in Geophysics. doi: 10.1007/
s10712-014-9287-x.
P III Groh, A., H. Ewert, R. Rosenau, E. Fagiolini, C. Gruber, D. Floricioiu, W. Abdel
Jaber, S. Linow, F. Flechtner, M. Eineder, W. Dierking und R. Dietrich (2014b).
„Mass, Volume and Velocity of the Antarctic Ice Sheet: Present-Day Changes and
Error Effects“. Surveys in Geophysics. doi: 10.1007/s10712-014-9286-y.
Im sich anschließenden Kapitel werden über den Inhalt der Publikationen hinausgehen-
de theoretische Grundlagen und Zusammenhänge dargelegt. Diese umfassen Massenvariatio-
nen der Kryosphäre, die Modellierung von Masseneffekten sowie die geodätische Beobachtung
kryosphärischer Massensignale mittels verschiedener Verfahren. Betrachtungen zu modellierten
RSL-Änderungen global verteilter Eismassen schließen das Kapitel ab. Das folgende Kapitel
ordnet die Erkenntnisse der drei Publikationen den oben aufgezeigten Fragestellungen zusam-
menfassend zu und gibt einen Ausblick. Abschließend enthält die Arbeit zu jeder Publikation
eine deutsche Zusammenfassung, Angaben zum Eigenanteil des Verfassers und Informationen
zur Veröffentlichung der Publikation.
2 Bestimmung eisinduzierter Massensignale
Dieses Kapitel behandelt ausgewählte Aspekte zur Bestimmung eisinduzierter Massensignale.
Im Anschluss wird ein Überblick über Massenvariationen im Subsystem Kryosphäre gegeben.
Er umfasst sowohl rezente Massenvariationen als auch Betrachtungen zu periodischen Än-
derungen der klimatischen Bedingungen auf langen Zeitskalen sowie die daraus entstehenden
Masseneffekte. Es folgen Grundlagen zur Modellierung von Masseneffekten. Hier wird insbeson-
dere auf die Zusammenhänge zwischen Massenvariationen und Variationen des Schwerefeldes,
die Modellierung von Krustendeformationen sowie die gravitativ konsistente Modellierung des
RSL eingegangen. Nachfolgend werden geodätische Verfahren zur Beobachtung eisinduzierter
Massensignale vorgestellt und es wird auf mögliche Kombinationen unterschiedlicher Beob-
achtungsverfahren eingegangen. Im gesamten Kapitel wird der Zusammenhang zwischen den
dargelegten Sachverhalten und deren Bedeutung im Rahmen der Publikationen P I – P III
aufgezeigt.
2.1 Kryosphärische Massenvariationen
Seit mehr als 2 Millionen Jahren, und somit während des gesamten Quartärs (seit 1,8 Millio-
nen Jahren vor heute (BP – before present)), dauert das derzeitige Eiszeitalter, in welchem
beide polare Regionen ausgeprägte Vergletscherungen aufweisen, bereits an. Während dieses
Zeitraumes wechselten sich mehrfach Glaziale (Kaltzeiten) und Interglaziale (Warmzeiten) ab.
Das letzte Glazial erstreckte sich über den Zeitraum von 120 000 bis 10 000 Jahren BP und
erreichte sein Maximum (letztes glaziales Maximum (LGM)) vor rund 21 000 Jahren. Das En-
de der Weichsel-Kaltzeit, wie das letzte Glazial in Nordeuropa auch genannt wird, markiert
gleichzeitig den Übergang vom Pleistozän zum Holozän, dem derzeitigen Interglazial. Eine über
die nachfolgenden Ausführungen hinausgehende Diskussion der pleistozänen Eisschilde findet
sich z.B. bei Siegert (2001) und Benn und Evans (1998).
Die Wechsel zwischen Glazialen und Interglazialen weisen eine Periodendauer von rund
100 000 Jahren auf. Als eine mögliche Erklärung wird die periodische Änderung der Erdbahn-
parameter herangezogen. Die daraus entstehenden Variationen der Intensität der Sonnenein-
strahlung werden in der sogenannten Milanković-Theorie als Ursache für Entstehung des gla-
zialen Zyklus angeführt. Abbildung 2 zeigt die zeitlichen Variationen der Erdbahnparameter
und der daraus resultierenden Änderung der Sonneneinstrahlung bei 65 ◦N, entsprechend der
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Abbildung 2: Zeitliche Variationen von Erdbahn- und atmosphärischen Parametern während der letz-
ten 350 000 Jahre. Erdbahnparameter (Exzentrizität (e), Schiefe der Ekliptik (ε)), Präzessionsindex
(e sin(ω); ω: Länge des Perihels) und die Sonneneinstrahlung bei 65 ◦N (E) wurden aus Berger und
Loutre (1991) entnommen. Die Rekonstruktion des atmosphärischen CO2-Gehalts und der Temperatur-
differenzen im Bezug zu Heute (∆T ) entstammen Analysen des auf Dome Fuji (Antarktika) gewonnenen
Eisbohrkerns (Kawamura u. a., 2003, 2007).
Berechnungen von Berger und Loutre (1991). Die Bahnparameter umfassen die Exzentrizität,
die Schiefe der Ekliptik und den als Präzessionsindex bezeichneten Parameter, welcher sowohl
die Exzentrizität als auch die Länge des Perihels, gemessen vom sich verändernden Frühlings-
punkt, beinhaltet. Nur die Variationen der Exzentrizität, mit einer Periodendauer von rund
100 000 Jahren, ändern den Gesamtwert der eintreffenden Strahlung. Alle anderen Parameter
beeinflussen lediglich die Strahlungsverteilung auf der Erde. Auch wenn die Periodendauer der
Exzentrizität mit der des glazialen Zyklus übereinstimmt, so sind die resultierenden Strah-
lungsänderungen dennoch zu klein, um den Wechsel zwischen Glazialen und Interglazialen
einzuleiten. Desweiteren deckt sich die in Abbildung 2 zu erkennende Asymmetrie in der Tem-
peraturkurve (abruptes Ende und langsame Entstehung eines Glazials) nicht mit den periodi-
schen Variationen der Bahnparameter. Ebenso muss berücksichtigt werden, dass nur während
der letzten 800 000 Jahre die Periodendauer des glazialen Zyklus rund 100 000 Jahre betrug.
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Die Ursachen des glazialen Zyklus sind derzeit Gegenstand intensiver Untersuchungen. Einig-
keit besteht darin, dass nichtlineare Prozesse, wie positive Rückkopplungseffekte (z.B. zwischen
Eis und Albedo oder bez. des CO2-Gehalts der Atmosphäre), eine entscheidende Rolle spielen.
Aber auch die ozeanische Zirkulation und der Vulkanismus sind entscheidende Einflussgrößen,
deren Rollen noch nicht vollständig geklärt sind.
Zur Zeit des LGM war in den Eisschilden Grönlands und Antarktikas Eis mit einem Vo-
lumen von 3,5 · 106 und 34 · 106 km3 gespeichert. Im Vergleich zu heute entspricht dies einem
Überschuss von 15 bis 20%. Hinzu kommen noch Eisvolumina von 13,3 · 106 und 33,0 · 106 km3,
welche in den Eisschilden Eurasiens und Nordamerikas gebunden waren (van der Veen, 1999).
Das Abschmelzen der pleistozänen Eisschilde führte zu einem ESL-Anstieg im Bereich von 120
bis 135m, wovon ≈ 60m auf den Beitrag der Eisschilde Nordamerikas zurückzuführen sind.
Zeitlich und räumlich wies das Abschmelzen der Eisschilde starke Variationen auf. Während
die Eismassen der nördlichen Hemisphäre sich schnell zurückzogen und bereits 8000 Jahre BP
nahezu vollständig verschwunden waren, setzte der Rückgang des AIS erst vor rund 12 000
Jahren ein. Auslöser hierfür war der durch das Abschmelzen der nördlichen Eismassen verur-
sachte Meeresspiegelanstieg. Neben den Änderungen des ESL ging das Ende des Glazials auch
mit starken Deformationen der Erdkruste einher. Die Kompensation der durch die Eisschil-
de verursachten Deformationen hält noch bis heute an. So wurde die Erdkruste im Bereich
Fennoskandiens um mehr als 700m unter der Eisauflast deformiert. In Nordamerika beläuft
sich der Betrag der noch nicht kompensierten Deformation auf ≈ 150m. Nähere Erläuterun-
gen zum Zusammenhang zwischen den Änderungen der Eismassen, des Meeresspiegels und der
Deformationen sind in Abschnitt 2.2.2 zu finden.
Das Zusammenspiel dieser Effekte hatte einen weitreichenden Einfluss auf die Topographie
und das Ökosystem. Ein anschauliches Beispiel hierfür stellt der Bereich der heutigen Ostsee
dar. Hier führte der spätpleistozäne Rückzug des Fennoskandischen Eisschildes zur Ausbildung
eines ausgedehnten Binnengewässers, dem Baltischen Eisstausee. Vor rund 10 000 Jahren er-
öffnete der zunehmende Eisrückgang schließlich eine Verbindung zum Ozean, wodurch sich
marine Bedingungen einstellten (Yoldia-Meer). Bereits rund 1000 Jahre später entstand der
Ancylussee, nachdem die fortschreitende Landhebung den Zugang zum Ozean abgeschnitten
hatte. Letztlich überstieg der Beitrag des Meeresspiegelanstiegs den der Landhebung, sodass
vor rund 7500 Jahren erneut ozeanisches Wasser einströmte (Littorina-Transgression) und zur
Entstehung des Vorgängers der heutigen Ostsee führte.
Vor rund 6000 bzw. 10 000 Jahren erreichten der AIS (29 · 106 km3) und der GIS
(2,9 · 106 km3) ihre heutige Ausdehnung. Per Definition bilden sie somit die letzten verbliebenen
Eisschilde. Aber auch während des Holozäns waren die Eisschilde, Eiskappen und Gletscher kli-
matischen Fluktuationen ausgesetzt, auf welche sie dynamisch reagierten. So existierten immer
wieder Phasen, in denen der Rückzug der Eismassen verlangsamt wurde oder sich gar in einen
Vorschub umkehrte. Beispielsweise schloss sich vor rund 4000 Jahren ein neoglazialer Vorschub
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direkt an das holozäne Optimum an (P II). Die letzte Kälteperiode erstreckte sich vom 16. bis
zum 19. Jahrhundert und ist auch als Kleine Eiszeit bekannt. Das Ende der Kleinen Eiszeit
um 1850 ist durch einen Anstieg der Meeresspiegeländerung um ≈ 1mma−1 gekennzeichnet
und kann in langzeitigen Pegelreihen nachgewiesen werden (Richter u. a., 2012).
Auch in jüngster Zeit sind die globalen Eismassen permanenten Veränderungen unterwor-
fen. Die Quantifizierung der Massenänderungen beider Eisschilde während der letzten Dekade
ist integraler Bestandteil der Publikationen P II und P III. Auch innerhalb dieses kurzen Zeit-
raums zeigen sich zeitliche Variationen, die durch die dynamische Reaktion der Eisschilde auf
sich ändernde atmosphärische und ozeanische Bedingungen zurückzuführen sind. Neben den
Eisschilden und den ihnen vorgelagerten Gletschern tragen auch die übrigen Gletscher und
Eiskappen einen signifikanten Anteil zum globalen Meeresspiegelanstieg bei. Gemäß dem AR5
betrug dieser im Zeitraum 1971–2010 2,0± 0,3mma−1 (Stocker u. a., 2013). Davon entfielen
0,8± 0,3mma−1 auf die thermische Ausdehnung und 0,62± 0,37mma−1 auf die Gletscher
und Eiskappen, die nicht den Eisschilden vorgelagerten sind. Dies entspricht einem Anteil von
≈ 30% des gesamten Meeresspiegelanstiegs. Gardner u. a. (2013) präsentieren entsprechen-
de Schätzungen für das 21. Jahrhundert, inklusive einer detaillierten Auflistung der Beiträge
unterschiedlicher Regionen. Die ESL- und RSL-Änderungen ausgewählter Regionen werden
zudem in Abschnitt 2.4 diskutiert.
Die rezenten Massenänderungen der beiden Eisschilde sind auf unterschiedliche Ursachen
zurückzuführen. Generell bestimmt sich die Massenbilanz eines Eisschildes als Differenz aus
der Oberflächenmassenbilanz (OMB) und dem Massenfluss über die Aufsetzlinie, wobei sich
die OMB aus dem Massenzutrag durch Akkumulation und dem Massenverlust durch Ablation
ergibt. Eine Zusammenschau zur Bestimmung der einzelnen Komponenten der Massenbilanz
und deren zeitlichen Variationen geben van den Broeke u. a. (2011). Während das räumliche
Muster der rezenten OMB des AIS durchweg positiv ist, kann die OMB des GIS, verursacht
durch oberflächennahes Schmelzen entlang der Küste, regional auch negativ sein. Obwohl die
OMB des AIS seit Ende der 1980er Jahre keinen signifikanten Trend aufweist, ist seit Beginn
der 1990er Jahre eine zunehmend negative Massenbilanz zu verzeichnen. Ursächlich hierfür ist
der zunehmende Massenfluss über die Aufsetzlinie. Als eine Ursache wird der durch die Inter-
aktion mit dem sich erwärmenden Ozeanwasser begünstigte Rückgang der Schelfeise genannt.
Aufgrund der fehlenden stabilisierenden Wirkung auf den Eisschild wird ein beschleunigter
Massenfluss ermöglicht. Von besonderer Bedeutung ist dieses Phänomen im Bereich des West-
antarktischen Eisschildes (Shepherd u. a., 2004). Auch für den GIS kann seit Mitte der 1990er
Jahre eine Zunahme des Masseneintrages in den Ozean verzeichnet werden. Die seit 1999 per-
manent negative Massenbilanz hat ihren Ursprung sowohl in der Zunahme des Massenflusses
als auch in einem negativen Trend der OMB, welcher durch den signifikanten Anstieg der
Ablation (oberflächennahes Schmelzen) begründet ist.
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2.2 Modellierung elastischer und visko-elastischer Masseneffekte
Im folgenden Abschnitt wird der Zusammenhang zwischen Massenvariationen und dem Gravi-
tationsfeld der Erde dargelegt. Darüber hinaus werden die Grundlagen zur Modellierung von
Masseneffekten erläutert. Diese umfassen die instantane elastische sowie die zeitverzögerte vis-
kose Reaktion der Erde, wobei der Schwerpunkt auf der Modellierung von Deformationen der
festen Erde liegt. Dem schließen sich Ausführungen über die gravitativ konsistente Modellie-
rung von Änderungen des RSL entsprechend der Meeresspiegelgleichung an. Die Diskussion der
Eigenschaften der auf diese Weise modellierten Masseneffekten erfolgt am Beispiel des GIA.
2.2.1 Grundlagen
Die durch eine Massenvariation hervorgerufene Änderung des Gravitationspotentials ∆V (r,Ω)
(r: geozentrischer Abstand, λ: sphärische Länge und φ: sphärische Breite zusammengefasst in
Ω) lässt sich für einen Punkt im Außenraum der anziehenden Massen wie folgt als sphärisch-
harmonische Entwicklung darstellen:
∆V (r,Ω) = GME
r
∞∑
n=0
(
a
r
)n n∑
m=−n
∆cnm Ynm(Ω) . (1)
Dabei ist G die Gravitationskonstante, ME die Gesamtmasse des Systems Erde und a die
große Halbachse des Referenzellipsoids. Die sphärisch-harmonischen Koeffizienten ∆cnm ent-
sprechen Änderungen der Koeffizienten cnm, welche im Falle des Gravitationspotentials als
Stokes-Koeffizienten bezeichnet werden. Sie entsprechen den Amplituden der orthogonalen Ba-
sisfunktionen, den Kugelflächenfunktionen Ynm(Ω) von Grad n und Ordnung |m|. In der Geo-
däsie kommen üblicherweise auf 4pi-normalisierte Basisfunktionen zur Anwendung. Diese leiten
sich aus den entsprechend normalisierten assoziierten Legendre’schen Funktionen P˜n|m|(sinφ)
ab (Ynm(Ω) = P˜n|m|(sinφ) sin |m|λ für m < 0 und Ynm(Ω) = P˜n|m|(sinφ) cos |m|λ für m ≥ 0).
Änderungen des Gravitationspotentials führen auch zu Änderungen der Äquipotentialflächen
des Gravitationsfeldes. Das Geoid bezeichnet jene Äquipotentialfläche, die bestmöglich mit dem
mittleren Meeresspiegel übereinstimmt. Diese Definition setzt voraus, dass die ozeanischen
Wassermassen frei beweglich, lediglich der Gravitationskraft ausgesetzt und frei von zeitlichen
Variationen, wie Gezeiten und Strömungen sind (Torge und Müller, 2012). Die Geoidhöhe N ist
als vertikaler Abstand zwischen dem Referenzellipsoid und dem Geoid definiert. In sphärischer
Näherung lässt sich die Änderung der Geoidhöhe ∆N(Ω) als Folge einer Massenvariation wie
folgt bestimmen (Wahr u. a., 1998):
∆N(Ω) = a
∞∑
n=0
n∑
m=−n
∆cnm Ynm(Ω) . (2)
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Unter der Annahme, dass alle Massenvariationen innerhalb einer dünnen Schicht der Höhe h
auf der Oberfläche der Kugel mit dem Radius a (h a) stattfinden, können die Massenvaria-
tionen bzw. die Dichtevariationen innerhalb der Schicht als Variationen der Oberflächendichte
einer Einfachschicht ∆κ(Ω) modelliert werden. Die Oberflächendichte hat die Einheit von Mas-
se pro Fläche ([κ] = kgm−2). Häufig wird diese auch in Millimeter Wassersäule ([κ] = mmws)
angegeben (1 kgm−2 = 1mmws). Auf der Kugel kann die Variation der Oberflächendichte
(Auflaständerung) wie jede quadratisch integrierbare Funktion als sphärisch-harmonische Ent-
wicklung dargestellt werden:
∆κ(Ω) =
∞∑
n=0
n∑
m=−n
∆κnm Ynm(Ω) . (3)
Bei Gültigkeit der oben getroffen Annahme, welche für die hier betrachteten kryosphärischen
und ozeanischen Massenvariationen gegeben ist (Swenson und Wahr, 2002a), kann von den
Änderungen des Gravitationsfeldes auf Variationen der Oberflächendichte geschlossen werden.
Im Frequenzbereich gilt folgende Beziehung (Wahr u. a., 1998):
∆κnm =
2n+ 1
1 + k′n
ME
4pia2 ∆cnm . (4)
Der Term (1 + k′n) verdeutlicht, dass die Massenvariation zwei unterschiedliche Potentialän-
derungen hervorruft. Der erste Anteil (∼ 1) beschreibt die durch die Variation der Oberflä-
chendichte verursachte direkte Änderung des Gravitationspotentials. Der zweite Anteil (∼ k′n)
entspricht dem zusätzlichen Deformationspotential ∆V d(Ω) = ∑∞n=0 k′n ∆Vn(Ω), dass durch
die Deformation der festen Erde hervorgerufen wird. Die zweite Love’sche Auflastzahl (LLN –
load love number) k′n stellt den funktionalen Zusammenhang zwischen beiden Potentialen her.
Eine Massenumverteilung führt auch zur Änderung des Trägheitstensors der Erde und somit
neben Deformationen der festen Erde auch zu Änderungen im Rotationsverhalten (Tageslän-
genschwankung, Polbewegung). Auf diese Effekte soll hier nicht näher eingegangen werden.
Deformationen der festen Erde Nach Lambeck (1988) und unter Verwendung von Gleichung
(4) lassen sich die Deformationen der festen Erde in einem topozentrischen Bezugssystem aus
den Änderungen der Oberflächendichte wie folgt berechnen:
∆Hcru(Ω) =
∞∑
n=0
h′n
∆Vn(Ω)
g
= 4pia
3
ME
∞∑
n=0
n∑
m=−n
h′n
2n+ 1∆κnm Ynm(Ω) (5)
∆Lcru(Ω) =
∞∑
n=0
l′n I(Ω) · ∇
∆Vn(Ω)
g
= 4pia
3
ME
∞∑
n=0
n∑
m=−n
l′n
2n+ 1∆κnm I(Ω) · ∇Ynm(Ω) . (6)
2 Bestimmung eisinduzierter Massensignale 11
Hier ist g die Gravitationsbeschleunigung an der Erdoberfläche, h′n die erste LLN und l′n
die dritte LLN, auch Shidasche Auflastzahl genannt. ∆Hcru(Ω) beschreibt die vertikale De-
formation der Erdkruste, während ∆Lcru(Ω) die horizontale Deformation in eine beliebige
Richtung darstellt. In Gleichung (6) repräsentiert I(Ω) den Einheitsvektor in Richtung der
gesuchten horizontalen Deformation und ∇ den Operator des Oberflächengradienten (∇ =
eφ ∂φ + eλ (1/ cosφ) ∂λ mit eφ, eλ: den Einheitsvektoren in Nord- und Ostrichtung und ∂φ, ∂λ:
den partiellen Ableitungen bez. der sphärischen Breite und Länge).
Alternativ können die durch die Änderung der Oberflächendichte hervorgerufenen Krusten-
deformationen auch im Ortsbereich mit Hilfe der Green’schen Funktionen berechnet werden.
Exemplarisch soll hier die Formel zur Berechnung der vertikalen Deformation angegeben wer-
den (Lambeck, 1988):
∆Hcru(Ω) =
∫∫
σ
G∆Hcru(Ψ)κ(Ω′) dσ . (7)
Die vertikale Deformation ergibt sich somit aus der Faltung der im Bereich σ definierten Daten-
funktion, der Oberflächendichteänderung ∆κ, und der Green’schen Funktion für die vertikale
Deformation G∆Hcru(Ψ) als Gewichtsfunktion. Hier steht der Ausdruck
∫∫
σ . . . dσ für das Ober-
flächenintegral über den Definitionsbereich der Oberflächendichteänderung. Die Green’sche
Funktion hängt lediglich vom sphärischen Abstand Ψ zwischen dem Aufpunkt A(Ω) und dem
Quellpunkt Q(Ω′) sowie der ersten LLN ab und berechnet sich nach:
G∆Hcru(Ψ) =
a
ME
∞∑
n=0
h′nPn(cos Ψ) . (8)
Die Green’schen Funktionen können für eine Vielzahl von Masseneffekten (z.B. horizontale De-
formation, Schwereänderung, Neigung) berechnet werden (Farrell, 1972; Lambeck, 1988). Die
Faltung im Ortsbereich entspricht einer Multiplikation im Frequenzbereich. Folglich können
durch die Nutzung sphärisch-harmonischer Funktionen Berechnungen effektiver durchgeführt
werden als dies bei der Verwendung von Green’schen Funktionen der Fall ist. Allerdings bietet
auch die Berechnung im Ortsbereich verschiedene Vorteile, wie z.B. bei der Untersuchung sehr
kleinskaliger Auflasten, was einen sehr hohen Grad der sphärisch-harmonischen Entwicklung
erfordern würde. Darüber hinaus besteht bei der Berechnung im Frequenzbereich immer das
Problem, dass es im Bereich von Unstetigkeitsstellen, wie sie am Rand der räumlich begrenzten
Auflasten auftreten können (z.B. an den Rändern der Eisschilde), zu Über- und Unterschwin-
gungen kommt. Die Frequenz dieses als Gibbssches Phänomen bekannten Effekts hängt dabei
von der räumlichen Auflösung, also dem notwendigen Abbruch der Entwicklung bei einem
gewissen Grad nmax ab. Dieser Effekt kann durch die Berechnung im Ortsbereich vermieden
werden. Da die rechentechnischen Vorteile aber in den meisten Fällen überwiegen, kam im Rah-
men dieser Arbeit die Berechnung im Frequenzbereich zur Anwendung. Einen ausführlichen
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Vergleich beider Verfahren geben Le Meur und Hindmarsh (2000).
Die in den Gleichungen (4) bis (8) angegebenen Zusammenhänge beschreiben die elastische
Reaktion der festen Erde auf eine Auflaständerung. Diese ist auf die Deformation der Li-
thosphäre und des Erdmantels zurückzuführen (Lambeck, 1988). Folglich entsprechen auch
die verwendeten gradabhängigen Faktoren h′n, k′n und l′n den elastischen LLN, welche für
verschiedenartige Erdmodelle berechnet werden können. Am häufigsten kommen sphärische,
radialsymmetrische, inkompressible und nicht rotierende Erdmodelle zur Anwendung. In die-
sem Fall hängen die elastischen LLN hauptsächlich von den geometrischen Eigenschaften des
Modells (Form und Anzahl der Schichten), der Rigidität µ(r) und der Dichte ρ(r) ab. Für sol-
che Erdmodelle liegen elastische LLN in tabellierter Form vor, z.B. bei Farrell (1972) für das
Guttenberg-Bullen-Erdmodell oder bei Jentzsch (1997) für das Preliminary Reference Earth
Model (PREM) (Dziewonski und Anderson, 1981). In dieser Arbeit wurden die elastischen LLN
von Farrell (1972) verwendet. Nach dem Korrespondenz-Prinzip (Lambeck, 1988) existiert für
jede der obigen Formulierungen für ein elastisches Erdmodell eine äquivalente Beziehung für
ein visko-elastisches Erdmodell im Laplace-Bereich. Für ein solches Erdmodell entsprechen die
LLN der Summe aus den elastischen LLN und den zeitabhängigen viskosen LLN (Peltier, 1974,
1976), welche auch eine Funktion der Viskosität η des Erdmantels sind.
Auflasten von Grad 0 Die Gesamtmasse ∆M einer Auflaständerung ∆κ(Ω) ergibt sich nach:
∆M = a2
∫∫
Ω
∆κ(Ω) dΩ , (9)
wobei
∫∫
Ω . . . dΩ für die globale Integration
∫ 2pi
λ=0
∫ pi/2
φ=−pi/2 . . . cosφdφ dλ steht. Durch Verwen-
dung der sphärisch-harmonischen Darstellung der Auflaständerung nach Gleichung (3) und
unter Berücksichtigung der Normierung und der Orthogonalitätsbedingungen der verwendeten
Basisfunktionen ergibt sich die Gesamtmasse zu:
∆M = 4pia2∆κ00 . (10)
Folglich ist der Grad-0-Term einer Auflaständerung proportional zur gesamten Massenände-
rung. Geometrisch entspricht dieser Term einer gleichmäßig über die ganze Erde verteilten
Auflast. Bei der gemeinsamen Betrachtung aller Subsysteme der Erde treten aufgrund der
Forderung nach Massenerhaltung im System Erde keine Grad-0-Auflasten auf. Durch den Mas-
senaustausch zwischen den verschiedenen Subsystemen kompensieren sich die Gesamtmassen
der einzelnen Auflaständerungen gegenseitig. Wird hingegen ein einzelnes Subsystem, z.B. die
Kryosphäre, separat betrachtet, so können Auflaständerungen von Grad 0 auftreten. Die re-
sultierenden Masseneffekte hängen von der Wahl des Erdmodells und den dafür berechneten
LLN ab. Für ein kompressibles Erdmodell verursacht eine Auflast von Grad 0 eine vertikale
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Deformation. Bedingt durch die Gleichmäßigkeit der Auflast wird aber weder eine horizontale
Deformation, noch ein zusätzliches Deformationspotential hervorgerufen. Demzufolge ergibt
sich nur für die erste LLN von Grad 0 ein von Null verschiedener Wert (Lambeck, 1988). Wird
hingegen ein inkompressibles Erdmodell zugrunde gelegt, so kann die feste Erde den gleich-
mäßigen Flächenkräften nicht nachgeben. Es wird keine vertikale Deformation hervorgerufen,
wodurch sich alle Grad-0-LLN zu Null ergeben (Munk und MacDonald, 1960).
Auflasten von Grad 1 Prinzipiell können Auflaständerungen einen Grad-1-Anteil aufweisen.
Die mit diesen Auflaständerungen verbundenen Änderungen des Gravitationsfeldes und die
hervorgerufenen Masseneffekte stehen im direkten Zusammenhang mit dem Koordinatenur-
sprung des gewählten terrestrischen Bezugssystems (TRS – terrestrial reference system) (Ble-
witt, 2003). Bei der Modellierung des Gravitationsfeldes wird üblicherweise das Massenzen-
trum des Systems Erde (CM – centre of mass of the Earth system) als Ursprung gewählt.
CM umfasst sowohl die Massen der festen Erde als auch aller Subsysteme. Somit führt eine
Grad-1-Auflaständerung im CM-System zu keiner Änderung des Gravitationsfeldes. Dies im-
pliziert, dass die Summe aus Deformationspotential und dem erzeugenden Potential zu Null
wird (1 + k′n = 0). Die mit der Auflaständerung einhergehende Verschiebung des Massenzen-
trums der Auflast (CL – centre of mass of the load) bez. CM wird durch die entgegengesetzte
Verschiebung des Massenzentrums der festen Erde (CE – centre of mass of the solid Earth)
kompensiert. Obwohl bez. CM keine Änderungen des Gravitationsfeldes auftreten, führt ei-
ne Auflaständerung von Grad 1 dennoch zu Deformationen der festen Erde. Im Allgemeinen
resultiert die Grad-1-Deformation der kugelförmigen Erde wieder in einer perfekten Sphä-
re, welche gegenüber der undeformierten Erde verschoben ist. Dabei hängt die Verschiebung
wiederum vom gewählten TRS ab. Wird CE als Ursprung des TRS gewählt, so kann die De-
formation der festen Erde kein zusätzliches Deformationspotential induzieren (k′n = 0). Neben
den bisher diskutierten massenbezogenen Ursprungsdefinitionen sind auch diverse geometrische
Deformationen gebräuchlich, z.B. das Zentrum der geometrischen Erdfigur (CF – centre of sur-
face figure) oder der Netzschwerpunkt (CN – centre of network) einer diskreten Anzahl von
Beobachtungsstationen auf der Erdoberfläche. In Abhängigkeit der Stationsdichte und deren
globaler Verteilung, welche im Falles eines globalen GNSS-Netzes als ausreichend betrachtet
werden können, wird CF hinreichend genau durch CN approximiert. Nach Dong u. a. (1997)
stellt CF seinerseits eine gute Näherung für CE dar, wobei CE, im Gegensatz zu CF bzw. CN,
nicht für direkte Beobachtungen zugänglich ist.
Es wird deutlich, dass für jede Ursprungsdefinition spezifische LLN von Grad 1 gelten. Für
CM, CE und CF lassen sich die LLN durch eine geeignete Transformation ineinander überfüh-
ren (Blewitt, 2003). Ausgehend von einem bekannten Satz von LLN, z.B. die im CE-System
definierten LLN von Farrell (1972), lassen sich die LLN und somit die Masseneffekte im ge-
wünschten TRS bestimmen. Ein Vergleich verschiedener Grad-1-LLN und eine weiterführende
Diskussion ist bei Blewitt (2003) zu finden.
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2.2.2 Die Meeresspiegelgleichung
Wie bereits im vorherigen Abschnitt erläutert wurde, können die Auflaständerungen eines Sub-
systems der Erde (z.B. der Kryosphäre) auch eine Änderung der Gesamtmasse des Subsystems
beinhalten (∆κ00 6= 0). Eine konsistente Modellierung der Masseneffekte einer Auflaständerung
erfordert aber immer die Berücksichtigung des Massenaustauschs mit anderen Subsystemen.
Auf diese Weise wird der Forderung nach Massenerhaltung im Gesamtsystem Rechnung ge-
tragen. Im Falle der Kryosphäre erfolgt der Massenaustausch hauptsächlich mit dem Ozean,
aus welchem Wasser entnommen und in den kontinentalen Eismassen gespeichert wird bzw.
welchem Schmelzwasser zugeführt wird.
Die Massenerhaltung kann am einfachsten gewährleistet werden, indem die Gesamtmasse der
Auflaständerung durch eine betragsmäßig gleiche und räumlich konstante Auflaständerung
über dem Ozean kompensiert wird. Im Frequenzbereich ergibt sich diese massenerhaltende
Schicht ∆κocenm wie folgt:
∆κocenm = −
∆κ00
O00
Onm , (11)
wobei Onm die sphärisch-harmonische Darstellung der Ozeanfunktion ist. Über dem Ozean
nimmt die Ozeanfunktion den Wert 1 und über den Kontinenten den Wert 0 an. Im Fall
der in P III altimetrisch bestimmten Massenänderung des AIS (−126,0Gt a−1) entspricht die
massenerhaltende Schicht einem ESL-Anstieg von 0,35mma−1. Im Vergleich zur vertikalen
Krustendeformation der Eismassenänderung (∆H˙cru: −9,7 bis 21,6mma−1)1 führt die Auflast
über dem Ozean lediglich zu einer zusätzlichen Deformation, welche ca. drei Größenordnungen
kleiner ist (−0,01 bis 0,02mma−1). Die gleichförmige Verteilung des Schmelzwassereintrags
stellt aber keine realistische Annahme dar.
Bereits Woodward (1888) stellte fest, dass die Änderung des gravitativen Effektes der ab-
nehmende Eismassen zu einer ungleichförmigen Meeresspiegeländerung führt. Unter Berück-
sichtigung des Gravitationseffektes sowie der eis- und ozeaninduzierten Krustendeformationen
formulierten Farrell und Clark (1976) eine gravitativ konsistente Lösung zur Bestimmung eis-
induzierter RSL-Änderungen: die Meeresspiegelgleichung (SLE – sea-level equation). Für ein
elastisches Erdmodell hat diese die folgende Form:
∆S(Ω) = O(Ω) [∆N(Ω)−∆Hcru(Ω)]
= O(Ω)
∫∫
σ
(
G∆V (Ψ) g−1 −G∆Hcru(Ψ)
)
∆κ(Ω′) dσ + ∆V g−1
 . (12)
Im Bereich des Ozeans definiert die SLE die RSL-Änderung ∆S(Ω), welche der Änderung des
Meeresspiegels relativ zur sich deformierenden Erdkruste entspricht, als Differenz zwischen der
1Die lineare zeitliche Änderung einer Variable wird mittels Punktierung des Variablennamens gekennzeichnet
(z.B.: ∆H˙cru = d(∆Hcru)/dt).
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Geoidänderung ∆N(Ω) und der vertikalen Deformation der festen Erde ∆Hcru(Ω). Die letzt-
genannten Größen lassen sich durch die Faltung der entsprechenden Green’schen Funktionen
für das Gravitations- und das Deformationspotential G∆V (Ψ) bzw. für die vertikale Deformati-
on G∆Hcru(Ψ) mit der Auflaständerung ∆κ(Ω) berechnen (vgl. Gleichung (7)). Der konstante
Term ∆V g−1 gewährleistet die Massenerhaltung. Er ist so gewählt, dass die Volumenände-
rung zwischen dem sich ändernden Meeresspiegel (dem Geoid) und der festen Erde gleich dem
Volumen von zwischen Eismasse und Ozean ausgetauschtem Wasser ist. Die Auflaständerung
umfasst neben der Eismassenänderung auch die durch den Schmelzwassereintrag entstehen-
de gravitativ konsistente Ozeanauflast. Somit ist die gesuchte RSL-Änderung auch eine Ein-
gangsgröße der SLE, wodurch deren Lösung nur iterativ erfolgen kann. Als Startwert wird die
Änderung des ESL verwendet.
Entsprechend der in Abschnitt 2.2.1 aufgezeigten Zusammenhänge kann die SLE auch im
Frequenzbereich formuliert werden. Durch Mitrovica und Peltier (1991) wird sowohl eine rein
spektrale als auch eine pseudo-spektrale Lösung präsentiert. Bei der Projektion des nach
jedem Iterationsschritt aufdatierten RSL auf die Ozeanfunktion ist die Produkt-Summen-
Transformation anzuwenden. Aufgrund nummerischer Einschränkungen kann diese nur für
niedere sphärisch-harmonische Grade angewandt werden, wodurch die rein spektrale Lösung
der SLE auf ebendiese beschränkt ist (nmax ≤ 12, Clarke u. a., 2005). Der pseudo-spektrale
Lösungsansatz umgeht dieses Problem, indem die Projektion auf die Ozeanfunktion im Orts-
bereich erfolgt.
In P I und P II wurde der pseudo-spektrale Ansatz verwendet, um vertikale Krustendefor-
mationen und RSL-Änderungen entsprechend der SLE zu bestimmen. Abbildung 3b zeigt die
resultierende vertikale Deformation der festen Erde ∆H˙crusle am Beispiel der in P III altime-
trisch bestimmten Auflaständerung des Antarktischen Eisschildes (siehe Abschnitt 2.3.2). Im
Vergleich zur modellierten Deformation unter Verwendung einer gleichförmigen Ozeanauflast
∆H˙cruuni treten die größten Differenzen über dem küstennahen Ozean auf, welcher an die Ge-
biete der größten kryosphärischen Massenänderung angrenzt (Abbildung 3c). Die maxima-
le Differenz von ≈ 0,12mma−1 lässt sich im Bereich des Amundsen-See-Sektors lokalisieren
(∆H˙crusle > ∆H˙cruuni ). Im Falle der Modellierung nach der SLE wird in diesem Gebiet die eisin-
duzierte Hebung der Erdkruste durch den gravitativ-bedingten Fall des Meeresspiegel und der
damit verbundenen zusätzlichen negativen Auflaständerung verstärkt. Eine gleichförmige Oze-
anauflast hingegen kompensiert einen Teil der eisinduzierten Hebung, wodurch sich geringere
Hebungsraten ergeben. Im Vergleich zu den vertikalen Krustendeformationen ∆H˙cru, die ohne
Berücksichtigung des Massenaustauschs zwischen Ozean und Kryosphäre modelliert wurden,
ergeben sich nochmals größere Differenzen (Abbildung 3d).
Abbildung 3 verdeutlicht, dass die gravitativ konsistente Modellierung rezenter eisinduzier-
ter Masseneffekte nur zu geringfügigen Differenzen in den resultierenden Krustendeformationen
führt. Diese liegen im Allgemeinen unterhalb des Genauigkeitsniveaus geodätischer Beobach-
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Abbildung 3: a) Altimetrisch bestimmte rezente Massenänderung des Antarktischen Eisschildes (siehe
P III). b) Entsprechend der Meeresspiegelgleichung modellierte vertikale, elastische Deformation der
festen Erde (∆H˙crusle ). c) Differenz zur Modellierung mit einer gleichförmigen Ozeanauflast (∆H˙cruuni ). d)
Differenz zur Modellierung ohne Massenaustausch mit dem Ozean (∆H˙cru).
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tungssysteme (z.B. GNSS). Für die Modellierung von RSL-Änderungen ist die Anwendung der
SLE jedoch zwingend erforderlich (P II). Auch beim Vergleich von modellierten und beobach-
teten auflastinduzierten Verschiebungen des Ursprungs eines TRS (z.B. CE bez. CM) kann die
gravitativ konsistente Massenerhaltung nicht vernachlässigt werden (Clarke u. a., 2005).
Glazial-isostatischer Ausgleich Unter Annahme eines visko-elastischen Erdmodells führt eine
Auflaständerung neben instantanen elastischen auch zu zeitlich verzögerten viskosen Massen-
effekten. Prominente Beispiele für die verzögerte Reaktion sind die als Folge des Abschmel-
zens der pleistozänen Eisschilde seit dem LGM vor rund 21 000 Jahren (Siegert, 2001) immer
noch anhaltenden GIA-induzierten Krustendeformationen in Fennoskandien und Nordamerika
(z.B. Richter u. a., 2012). Diese haben ihren Ursprung in der lateralen Massenumverteilung
im Erdmantel, welche die Kompensation des durch die Auflaständerung entstehenden isosta-
tischen Ungleichgewichts bewirkt. Aufgrund der viskosen Materialeigenschaften des Mantels
finden die viskosen Ausgleichsvorgänge über Zeiträume von mehreren tausend Jahren statt.
Für die gravitativ konsistente Modellierung GIA-induzierter Masseneffekte ergibt sich somit
eine Zeitabhängigkeit aller Variablen (mit Ausnahme von g) in Gleichung (12) (Farrell und
Clark, 1976). Durch die zeitabhängigen visko-elastischen Green’schen Funktionen werden auch
die mit der Massenumverteilung im Mantel einhergehenden Deformationen der Erdkruste sowie
deren gravitativer Einfluss auf den Meeresspiegel berücksichtigt.
Die Lösung der SLE erfordert Informationen über die zeitliche und räumliche Änderung
der Eisauflast (Eisauflastgeschichte) und über die visko-elastischen Eigenschaften der Erde.
Eisauflastgeschichten liegen als lokale (z.B. für den AIS: IJ05_R2 (Ivins u. a., 2013); W12a
(Whitehouse u. a., 2012b)) oder globale (z.B. ICE-5G(VM2); Peltier, 2004) Datensätze vor.
Diese werden mittels verschiedenartiger geologischer, geomorphologischer und glaziologischer
Indikatoren der vergangenen Eisausdehnung und des RSL rekonstruiert (z.B. Peltier, 1998;
Whitehouse u. a., 2012a). Rückschlüsse auf das Gesamtvolumen der Eismassenänderung kön-
nen aus rekonstruierten eustatischen Meeresspiegelkurven gezogen werden. Hierbei spielen In-
dikatoren im Fernbereich der vormaligen Vereisungszentren eine zentrale Rolle (Fleming u. a.,
1998). Unter Verwendung dieser Information und unter Nutzung der Indikatoren der ehema-
ligen Eisausdehnung kann eine erste, stark generalisierte Eisauflastgeschichte erstellt werden.
Diese bildet die Grundlage für einen iterativen Modellierungsprozess, in welchem die zeitliche
und räumliche Änderung der Eisverteilung bestmöglich an die vorhandenen Beobachtungen im
Nahbereich angepasst wird. Als Folge fehlender Beobachtungen in rezent vereisten Regionen
(z.B. Antarktika) sind die entsprechenden GIA-Modelle noch mit erheblichen Unsicherheiten
behaftet (P I, P III). Gleichzeitig erfolgt auch eine iterative Anpassung des zugrunde geleg-
ten Erdmodells. Folglich kann eine bestimmte Eisauflastgeschichte nur in Kombination mit
dem gemeinsam bestimmten Erdmodell für die Modellierung GIA-induzierter Masseneffekte
verwendet werden.
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Zur Optimierung der GIA-Modelle existieren eine Vielzahl von Anpassungen des oben skiz-
zierten und bei Peltier (1976) ausführlich beschriebenen Prozesses zur iterativen Ableitung
dieser Modelle. Zum Beispiel kommen, zwecks einer realistischen Modellierung der Geome-
trie des rekonstruierten Eisschildes, auch eisdynamische Modelle zur Anwendung (Whitehou-
se u. a., 2012a). Bestimmte GIA-Modelle basieren auf Erdmodellen, welche die Beobachtung
global bestmöglich reproduzieren (Peltier, 2004), während andere Erdmodelle für bestimm-
te Regionen optimiert wurden (z.B. Fennoskandien, Lambeck u. a., 1998). Weiterhin werden
auch Beobachtungen rezenter GIA-induzierter Masseneffekte (z.B. aus GNSS-Daten abgelei-
tete Krustendeformationen) für die Anpassung des Erdmodells und der Eisauflastgeschichte
genutzt (Whitehouse u. a., 2012b; Ivins u. a., 2013).
Abbildung 4 zeigt modellierte rezente GIA-induzierte Masseneffekte. Die gravitativ konsis-
tente Modellierung erfolgte unter Verwendung des Programmpakets SELEN (Spada und Stoc-
chi, 2007). Grundlage für die Modellierung bildet das GIA-Modell ICE-5G(VM2) (Peltier,
2004), bestehend aus der Eisauflastgeschichte ICE-5G und dem Erdmodell VM2. Hier wur-
de eine generalisierte Version von VM2 verwendet, die sich aus einer rein elastischen Li-
thosphäre (120 km effektive Dicke) und drei visko-elastischen Mantelschichten (oberer Mantel:
ηum = 0,5 · 1021 Pa s, Übergangszone: ηtz = 0,5 · 1021 Pa s, untere Mantel: ηlm = 2,0 · 1021 Pa s)
zusammensetzt. Der Vergleich von Abbildung 4a und 4d verdeutlicht die Koinzidenz der Gebie-
te der größten rezenten Krustenhebung mit denen der vormaligen maximalen Vergletscherung.
In der Peripherie der Hebungszentren (besonders in Nordamerika) existieren Regionen, die
rezent eine Absenkung der Erdkruste erfahren. Die Entstehung dieser peripheren Zonen (peri-
pheral bulge) geht auf die Zeit der maximalen Vereisung zurück. In dieser Zeit führte das unter
der Auflast lateral umverteilte Mantelmaterial zur Hebung der Erdkruste im Randbereich der
pleistozänen Eisschilde. Die mit dem Abschmelzen der Eismassen einhergehende Rückverlage-
rung der Mantelmassen führte folglich zu der nun zu beobachtenden Hebung im Bereich der
pleistozänen Eisschilde und zur Absenkung in deren Peripherie. Aufgrund der zusätzlichen Oze-
anauflast weist der ozeanische Fernbereich überwiegend geringfügige Absenkungen der Kruste
auf. Die Hebung im Randbereich der angrenzenden Kontinente wird, ähnlich wie die Entste-
hung der peripheren Zonen, durch eine Durchbiegung der Lithosphäre unter der ozeanischen
Auflast und der damit verbundenen Verlagerung des Mantelmaterials verursacht. Aus Abbil-
dung 4b wird deutlich, dass die rezenten zeitlichen Änderungen des Geoids im Bereich der
pleistozänen Eisschilde positiv sind und alle übrigen Regionen eine Absenkung des Geoids auf-
weisen. Im Nahbereich ist der Effekt der Geoidänderung näherungsweise eine Größenordnung
kleiner als die zugehörige vertikale Deformation der Erdkruste. Folglich wird die rezente RSL-
Änderung (Abbildung 4c), welche sich nach Gleichung (12) aus der Differenz der beiden zuvor
diskutierten Größen ergibt, im Nahbereich durch die vertikale Krustendeformation dominiert.
Im ozeanischen Fernbereich ist eine geringfügige Abnahme des RSL zu verzeichnen. Diese hat
ihren Ursprung in den peripheren Zonen im Bereich des Ozeans. Mit voranschreitender Ab-
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Abbildung 4: Modellierte rezente glazial-isostatische Masseneffekte als Folge des Abschmelzens der
pleistozänen Eisschilde: a) vertikale Krustendeformation, b) Geoidänderung und c) relative Meeres-
spiegeländerung. Die Minimal- und Maximalwerte des entsprechenden Effekts sind in den Kopfzeilen
der Teilabbildungen angegeben. Die Modellierung basiert auf dem glazial-isostatischen Modell ICE-
5G(VM2) (Peltier, 2004). d) Globale Eisverteilung zum letzten glazialen Maximum vor rund 21 000
Jahren entsprechend der Eisauflastgeschichte ICE-5G.
senkung der Erdkruste erfolgt eine Verlagerung ozeanischer Massen aus dem Fernbereich in
die ozeanischen peripheren Zonen (Mitrovica und Peltier, 1991). Generell liegen die Größen-
ordnungen der rezenten GIA-induzierten Masseneffekte in einem Bereich, der deren Detektion
mittels geodätischer Beobachtungsverfahren ermöglicht.
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2.3 Geodätische Beobachtungsverfahren
Nachfolgend werden unterschiedliche Verfahren zur geodätischen Beobachtung von Massen-
signalen am Beispiel ausgewählter Beobachtungssysteme vorgestellt. Neben einem Überblick
über die einzelne Systeme werden spezifische Probleme bei der Bestimmung der Massensignale
diskutiert und Lösungsansätze skizziert. Die Zusammenstellung umfasst Systeme zur satelliten-
gestützten Beobachtung von Variationen des Gravitationsfeldes (GRACE) und der Geometrie
der Eisschilde (ICESat) sowie bodengestützte Verfahren zur Bestimmung von Deformationen
der festen Erde (GPS) und von RSL-Änderungen (Küstenpegel). Abschließend werden ver-
schiedene Möglichkeiten zur Kombination der Verfahren vorgestellt, die eine Ableitung nicht
direkt beobachtbarer Massensignale bzw. deren Kenngrößen ermöglichen.
2.3.1 GRACE
Die Satellitenmission GRACE (Tapley u. a., 2004) ist ein gemeinsames Projekt der National
Aeronautics and Space Administration (NASA) und des Deutschen Zentrums für Luft- und
Raumfahrt (DLR). Die Missionsplanung erfolgte gemeinschaftlich durch das Centre for Space
Research, University of Texas at Austin (CSR), das Deutsche GeoForschungsZentrum Potsdam
(GFZ) und das Jet Propulsion Laboratory, California Institute of Technology (JPL). Darüber
hinaus sind diese Einrichtungen auch für die Prozessierung der gewonnenen Daten verantwort-
lich. Seit März 2002 bewegen sich die beiden baugleichen Satelliten in einer nahezu kreisförmi-
gen polnahen Umlaufbahn (Inklination: 89◦), mit einer anfänglichen Bahnhöhe von ≈ 500 km
und in einem Abstand von ≈ 220 km um die Erde. Das von GRACE realisierte Messprinzip
entspricht dem des Satellite-to-Satellite-Tracking im Low-Low-Modus (Beobachtungen zwi-
schen beiden niedrigfliegenden GRACE-Satelliten) in Kombination mit dem High-Low-Modus
(Beobachtungen zu hochfliegenden GPS-Satelliten) (Seeber, 2003). Primäres Ziel der Mission
ist die Bestimmung des statischen Gravitationsfeldes der Erde mit einer bis zum Faktor 100
höheren Genauigkeit als dies bis zum Start der Mission möglich war. Darüber hinaus sollen
erstmals zeitliche Variationen des Gravitationsfeldes mit einer räumlichen Auflösung von 400
bis 40 000 km und einer zeitlichen Auflösung von einem Monat erfasst werden (Reigber u. a.,
2005).
Als grundlegende Beobachtungsgrößen werden die Positionen und Geschwindigkeiten der
GRACE-Satelliten (GPS-Empfänger), die Entfernungen zwischen beiden Satelliten sowie de-
ren zeitliche Änderung (K-Band-Mikrowellen-Entfernungsmesssystem), die Orientierung der
Satelliten (Sternenkameras) und die nichtgravitativen Beschleunigungen (dreiachsige Akzelero-
meter) für die Gravitationsfeldmodellierung verwendet. Insbesondere die hochgenaue Messung
der Abstandsänderung (< 1,0 µms−1) trägt zu der durch GRACE erreichten Genauigkeitsstei-
gerung bei. Für die Gravitationsfeldmodellierung kommen verschiedene Verfahren zum Einsatz.
Ein weit verbreiteter Ansatz, der auch bei der Prozessierung am GFZ, CSR und JPL zur An-
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wendung kommt, ist die klassische numerische dynamische Analyse (Reigber, 1989).
Eine ausführliche Beschreibung am Beispiel der Prozessierung der GRACE-Daten am GFZ
gibt Schmidt (2007). Grundlage bildet der durch die Newton’sche Bewegungsgleichung be-
schriebene Zusammenhang zwischen den am Satelliten angreifenden Kräften und der daraus
resultierenden Beschleunigung. Bei den auf die Satelliten wirkenden Kräften kann zwischen
gravitativen und nichtgravitativen Anteilen unterschieden werden. Erstgenannte Anteile um-
fassen z.B. das statische Gravitationsfeld, Gezeiteneffekte der festen Erde, des Ozeans, der
Atmosphäre, kurzzeitige Massenvariationen von Ozean und Atmosphäre sowie direkte Gezei-
teneffekte von Sonne, Mond und anderen Planeten. Die gravitativen Anteile werden auf Grund-
lage von Modellen (Hintergrundmodelle) in die Bewegungsgleichung eingeführt. Eine aktuelle
Zusammenfassung aller berücksichtigten Hintergrundmodelle ist bei Dahle u. a. (2012) zu fin-
den. Nichtgravitative Effekte, z.B. durch den Strahlungsdruck der Sonne oder den Luftwider-
stand der Hochatmosphäre, werden durch die dreiachsigen Akzelerometer direkt erfasst und als
fehlerfreie Beobachtungen in der Bewegungsgleichung berücksichtigt. Formuliert als Anfangs-
wertproblem, erfolgt die Lösung der Bewegungsgleichung in einem iterativen Verfahren durch
numerische Integration. Dieses Verfahren beinhaltet die Anpassung der GRACE-Bahnen zur
Bestimmung einer genauen Näherungsbahn sowie die Schätzung der gesuchten Parameter aus
den bogenweise (Länge z.B. 1Tag) aufgestellten Beobachtungsgleichungen. Dazu zählen auch
die gesuchten, nicht in den Hintergrundmodellen enthaltenen Anteile des Gravitationsfeldes,
welche üblicherweise in Form von Stokes-Koeffizienten parametrisiert werden. Dem Nutzer wer-
den Sätze von Stokes-Koeffizienten bestehend aus den geschätzten Zuschlägen und den über die
Hintergrundmodelle eingeführten Näherungslösungen für das statische und zeitvariable Gravi-
tationsfeld mit unterschiedlichen räumlichen Auflösungen zur Verfügung gestellt. Beispielsweise
stellt das GFZ monatliche (nmax = 90) und wöchentliche (nmax = 30) Lösungen des Release
05 (RL05)2 bereit (GFZ, 2012).
In Ergänzung zur klassischen numerischen dynamischen Methode wurde eine Reihe von
Modifikationen und Alternativen erprobt und angewendet. Eine repräsentative Auswahl wird
nachfolgend gegeben. Am Centre National d’Etudes Spatiales, Groupe de Recherche de Géodésie
Spatiale (CNES/GRGS) werden GRACE- und Satellite Laser Ranging (SLR)-Beobachtungen
zu niedrigfliegenden Satelliten kombiniert. Auf diese Weise kann eine genauere Schätzung des
durch GRACE allein nur unzureichend genau bestimmbaren Koeffizienten C20 erfolgen. Wei-
terhin kommt bei der Parameterschätzung eine Regularisierung zur Anwendung, die die Re-
duzierung der Fehler für Koeffizienten höheren Grades zur Folge hat (Bruinsma u. a., 2010).
Die am Institut für Geodäsie und Geoinformation, Universität Bonn (ITG) entwickelte Pro-
zessierungsstrategie setzt ebenfalls auf die Newton’sche Bewegungsgleichung, formuliert als
Randwertproblem in Form einer Integralgleichung. Die nummerische Integration erfolgt hin-
2Im Oktober 2013 wurde RL05 des GFZ durch RL05a ersetzt und die Prozessierung von RL05 eingestellt.
Siehe hierzu Dahle u. a. (2012) und Flechtner u. a. (2013)
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gegen über sehr kurze Bahnbögen (Länge <1Stunde), wodurch der Einfluss von Restfehlern
im Kräftemodell klein gehalten wird (Mayer-Gürr, 2006). Das NASA Goddard Space Flight
Center (GSFC) nutzt für die Schätzung der Parameter des Gravitationsfeldes lediglich die
Beobachtungen zwischen beiden GRACE-Satelliten. Folglich werden die Bahnanpassung und
die Parameterschätzung stärker getrennt und der Einfluss residualer Bahnfehler auf das Gra-
vitationsfeld minimiert (Luthcke u. a., 2006a). Alternativ wird auch die Energiebilanzmethode
(Jekeli, 1999) verwendet (Han u. a., 2005a).
Eine weitere Möglichkeit zur Parametrisierung des Gravitationsfelds bilden ortslokalisieren-
de Basisfunktionen (Barthelmes, 1986). Regionale Analysen können so auf die Auswertung
der Beobachtungen im Bereich des Untersuchungsgebiets beschränkt werden. Zudem kann die
räumliche Auflösung entsprechend der regionalen Verhältnisse variabel erfolgen. Ebenso ist es
möglich, Vorinformationen über regionale Gravitationsfeldänderungen in Form von räumlichen
und zeitlichen Korrelationen einzuführen. Für die Auswertung von GRACE-Daten wurden un-
ter anderem Splines (Eicker, 2008), Wavelets (Schmidt u. a., 2007) und sogenannte mascons
(mass concentrations) (Rowlands u. a., 2005) als ortslokalisierende Basisfunktionen genutzt.
Insbesondere durch die Nutzung des mascons-Ansatzes konnten regionale Massenvariationen
mit einer höheren räumlichen und zeitlichen Auflösung bestimmt werden, als dies mit globalen
Lösungen in Form von Stokes-Koeffizienten möglich ist (Luthcke u. a., 2006b, 2008).
In der vorliegenden Arbeit wurden globale monatliche Gravitationsfelder des RL04 (P I) und
RL05 (P II, P III) vom GFZ zur Untersuchung regionaler Massenvariationen genutzt. Im Ver-
gleich zu RL04 weisen die Monatslösungen des RL05 signifikant kleinere Fehlermaße auf. Ein
Vergleich der mehrjährigen mittleren Fehler ergibt eine Genauigkeitssteigerung von ≈ 34%
(Flechtner u. a., 2013). Diese Verbesserung ist hauptsächlich auf Anpassungen in der GPS-
Auswertung und den daraus genauer bestimmten GRACE-Bahnen sowie auf die Aktualisierung
der Hintergrundmodelle zurückzuführen. Eine Zusammenstellung der aktuellen Prozessierungs-
strategie und der Hintergrundmodelle geben Dahle u. a. (2012). Während bei RL04 lediglich
zeitliche Variationen einiger niederer harmonischer Koeffizienten des Gravitationsfeldes in der
Bewegungsgleichung berücksichtigt wurden, werden bei RL05 zeitliche Änderungen (Trend,
jährliche und halbjährliche Anteile) basierend auf dem EIGEN-6C-Modell (Förste u. a., 2011)
bis Grad n = 50 in das Hintergrundmodell eingeführt. Zusätzlich zu den Monatslösungen wer-
den auch Koeffizientensätze der formalen und kalibrierten Fehler durch das GFZ bereitgestellt.
Die aus der Parameterschätzung abgeleiteten formalen Fehler sind jedoch zu optimistisch und
spiegeln nicht das tatsächliche Genauigkeitsniveau der monatlichen Lösungen wider. Folglich
wurden die kalibrierten Fehler zur Abschätzung der GRACE-spezifischen Fehleranteile in den
bestimmten Massenvariationen genutzt. Diese entstammen aus einer gradweisen Skalierung der
formalen Fehler, wobei die Skalierungsfaktoren aus den residualen Variationen der Monatslö-
sungen bez. eines linearen und saisonalen Modells abgeleitet werden (Schmidt, 2007).
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Regionale Massenschätzung GRACE-Monatslösungen können zur Bestimmung von Mas-
senvariationen über einem räumlich begrenzten Gebiet genutzt werden. Der Ansatz der Ge-
bietsintegration kann sowohl im Orts- als auch im Frequenzbereich angewendet werden. Im
Frequenzbereich ergibt sich die Massenänderung innerhalb der zu untersuchenden Region ϑ(Ω)
zum Zeitpunkt t bez. einer mittleren Massenverteilung (z.B. langjähriges Mittel) wie folgt
(Swenson und Wahr, 2002b):
∆M(t) = 4pia2
nmax∑
n=2
n∑
m=−n
ϑnm ∆κsatnm(t) . (13)
Die satellitenbestimmten Koeffizienten der Oberflächendichteänderung ∆κsatnm(t) sind nach Glei-
chung (4) aus den monatlichen Stokes-Koeffizienten bestimmbar. Im Allgemeinen ist die In-
tegration auf die durch GRACE bestimmten Signalanteile n = 2 . . . nmax beschränkt. Der
maximale Entwicklungsgrad ist von der globalen Datenabdeckung und somit von der Länge
des berücksichtigten Zeitraums der Lösung abhängig. Aufgrund der mit zunehmenden Grad der
Entwicklung steigenden Fehlereffekte, wurde für alle Untersuchungen ein maximaler Entwick-
lungsgrad nmax = 60 gewählt, obwohl die Monatslösungen des GFZ formal auch Koeffizienten
höherer Grade (RL04: nmax = 120, RL05: nmax = 90) beinhalten (siehe P I und P II). Der
durch GRACE unzureichend genau bestimmte Koeffizient C20 wird häufig durch das Ergeb-
nis einer SLR-Auswertung (Cheng und Tapley, 2004) ersetzt. In Folge des geringen Einflusses
dieser Substitution auf den, in dieser Arbeit hauptsächlich abgezielten linearen Trend der Mas-
senänderungen wurde im Fall des RL04 darauf verzichtet (P I). Für RL05 besteht eine gute
Übereinstimmung mit dem entsprechend SLR-Ergebnis, wodurch eine Substitution nicht nötig
ist (Dahle u. a., 2012). Bedingt durch die Satellitenbewegung um CM ist GRACE nicht sensitiv
gegenüber Massenvariationen von Grad 1. Zur Berücksichtigung dieser Effekte können Grad-1-
Koeffizienten aus externen Quellen genutzt werden. Swenson u. a. (2008) bestimmen Massen-
variationen von Grad 1 aus der Kombination von GRACE-Daten und Prädiktionen eines Oze-
anmodells. Der Ansatz von Rietbroek u. a. (2012) nutzt zusätzlich auch GPS-Beobachtungen.
Diese Ergebnisse wurden in P II und P III genutzt, um zeitlich nichtlineare Massenvariationen
von Grad 1 zu berücksichtigen.
GRACE-Monatslösungen weisen insbesondere auf höheren Graden korrelierte Fehlerstruk-
turen auf (Horwath und Dietrich, 2006), welche sich in Form von ausgeprägten Streifenmus-
tern in Nord-Süd-Richtung in den räumlichen Mustern der Massenvariationen niederschlagen.
Insofern keine Regularisierung im Rahmen der Parameterschätzung erfolgte (Bruinsma u. a.,
2010; Gruber u. a., 2013), ist eine nachträgliche Filterung der Monatslösungen erforderlich,
um Verfälschungen der Massenschätzung nach Gleichung (13) zu reduzieren. Eine Vielzahl
von Filtertypen wurde für die Anwendung auf GRACE-Daten vorgeschlagen und entwickelt.
Das Spektrum reicht von einfachen isotropen Gauß-Filtern (Swenson und Wahr, 2002b) über
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verschiedene nicht-isotrope Filtertypen (Swenson und Wahr, 2002b; Han u. a., 2005b) bis hin
zu dekorrelierenden Filtern (Swenson und Wahr, 2006; Kusche, 2007). Letztgenannte Filter
haben sich für die Anwendung auf GRACE-Daten als am geeignetsten erwiesen, da diese der
Charakteristik der GRACE-Fehler am besten Rechnung tragen. Im Rahmen der Untersuchung
hydrologischer Massenvariationen präsentieren Werth u. a. (2009) eine ausführliche Evaluie-
rung unterschiedlicher Filtertechniken. In P I kam ein nicht-isotropes Filter nach (Swenson und
Wahr, 2002b) zur Anwendung. Unter der Nebenbedingung, dass der Effekt der GRACE-Fehler
auf die Massenschätzung einen zu definierenden Wert nicht übersteigt, werden die Filterko-
effizienten derart gewählt, dass die Differenz zwischen der gefilterten und der ungefilterten
Gebietsfunktion global minimiert wird. In P II und P III kam das genähert dekorrelierende und
nicht-isotrop glättende Filter nach Kusche (2007) zur Anwendung, welches die Regularisierung
während der GRACE-Prozessierung imitiert.
Das räumlich begrenzte Auflösungsvermögen von GRACE, welches sich im Abbruch der Ent-
wicklung bei Grad nmax widerspiegelt, führt zu einer Gebietsunschärfe bei der Integration über
eine bestimmte Region. Insbesondere im Randbereich der zu untersuchenden Region können
Massenvariationen so nicht vollständig erfasst werden. Gerade im Fall der kontinentalen Eis-
schilde, die die größten Massenvariationen an den Rändern aufweisen, stellt dies ein Problem
dar. Aufgrund des globalen Charakters der Monatslösungen können im Gegenzug auch Massen-
variationen außerhalb des Gebiets die Massenschätzung verfälschen. Der glättende Effekt der
anzuwendenden Filter führt zu einer zusätzlichen Verstärkung dieser „Leckeffekte“ (Swenson
und Wahr, 2002b). Folglich ist bei der Filterung zwischen der Reduzierung der GRACE-Fehler
und der Begrenzung der Leckeffekte abzuwägen. In dieser Arbeit wurde die Abwägung mittels
der vergleichenden Untersuchungen der Beiträge der GRACE-Fehler und der Leckeffekte zum
Fehler der zeitlichen Variation der Massenänderung durchgeführt und so ein optimaler Grad
der Filterung bestimmt. Eine Möglichkeit zur Quantifizierung der Leckeffekte besteht in der
Verwendung räumlich hoch aufgelösten Mustern der zu erwartenden Massenvariationen (z.B.
aus ICESat). Daraus lässt sich die „wahre“ Massenänderung über einem Gebiet bestimmen. Der
Vergleich mit der Massenänderung aus einer, mit der GRACE-Auswertung (Filterung, Begren-
zung der räumlichen Auflösung) identischen Analyse kann zur Abschätzung der Leckeffekte
herangezogen werden (P I–P III).
GRACE ist sensitiv gegenüber dem integralen Gravitationseffekt aller Massenänderungen
im System Erde. Zur Vermeidung von Aliaseffekten in den Monatslösungen werden kurzzeitige
atmosphärische und ozeanische Massenvariationen (Flechtner, 2007) bereits als Teil des Hin-
tergrundmodells in die Bewegungsgleichung eingeführt. Diese Datensätze werden dem Nutzer
separat zur Verfügung gestellt und sind kein Bestandteil der Monatslösungen. Demzufolge be-
inhalten die Monatslösungen hauptsächliche Informationen über Massenänderungen der Kryo-
sphäre, der kontinentalen Hydrologie sowie der festen Erde (GIA). Wird nur auf die Massenva-
riationen in einem Subsystem abgezielt, so sind alle übrigen Signale mittels geophysikalischer
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Modelle oder komplementärer Beobachtungen zu reduzieren. Zur Minimierung der Leckeffekte
gilt dies auch für Massenänderungen außerhalb des Untersuchungsgebiets. Für die Bestimmung
kryosphärischer Massenvariationen ist die Reduktion des GIA-Effekts von besonderer Bedeu-
tung. Für den Antarktischen Eisschild ist die Größenordnung der GIA-Reduktion vergleichbar
mit der der rezenten Eismassenänderung. Darüber hinaus weisen GIA-Modelle noch erhebliche
Unsicherheiten auf. Deren Beitrag zum Gesamtfehler der aus GRACE bestimmten zeitlichen
Variation der Massenänderung wird in P I und P III ausführlich diskutiert.
Aus gefilterten und um überlagerte Massenvariationen reduzierten GRACE-Monatslösungen
abgeleitete Zeitreihen der Massenänderungen bilden die Grundlage zur Bestimmung zeitlicher
Variationen. Ein häufig verwendetes Modell zur Beschreibung der zeitlichen Änderungen be-
rücksichtigt neben einem linearen Trend auch periodische saisonale Signalanteile (Horwath und
Dietrich, 2009). Diverse Studien bestimmen auch eine mögliche Beschleunigung der Massenän-
derung (z.B. Velicogna, 2009). Obwohl statistisch signifikant, können die geschätzten Beschleu-
nigungen nicht als langzeitige Änderung interpretiert und von der kurzzeitigen Variabilität der
Eisschilde getrennt werden (Wouters u. a., 2013). Nur mit einer deutlich längeren Zeitreihe von
GRACE-Monatslösungen wäre diese Möglichkeit gegeben.
2.3.2 ICESat
Die zwischen Januar 2003 und Februar 2010 durch die NASA betriebene ICESat-Mission (Zwal-
ly u. a., 2002) war das erste Laseraltimetersystem in einem erdgebundenen Orbit (Bahnhöhe:
≈ 600 km, Inklination: 94◦). Ein Hauptziel der Mission war die wiederholte Höhenbestimmung
der Eisoberfläche der kontinentalen Eismassen, insbesondere der Eisschilde, mit einer Genau-
igkeit < 15 cm. Das altimetrische Messprinzip beruht auf der Zweiweg-Laufzeitmessung eines
ausgesandten Laserpulses zur Bestimmung des Abstandes zwischen Satellit und Erdoberfläche.
In Kombinationen mit einer exakte Bahnbestimmung basierend auf GPS-Beobachtungen und
unter Berücksichtigung der Richtung des ausgesandten Signals können so wiederholt Oberflä-
chenhöhen in einem TRS bestimmt werden. Aufgrund eines unerwartet schnellen Leistungsab-
falls der Laser konnte, abweichend vom ursprünglich geplanten kontinuierlichen Messmodus,
lediglich ein kampagnenweiser Betrieb mit maximal drei ca. 30-tägigen Kampagnen (Laserar-
beitszeiträumen) pro Jahr umgesetzt werden (Abshire u. a., 2005). Hierzu wurde ein 91-tägiger
Wiederholorbit realisiert. Zugunsten einer möglichst langen Missionsdauer wurde eine Verrin-
gerung der räumlichen Auflösung quer zur Flugrichtung (≈ 14 km bei ±60◦ Breite) in Kauf
genommen. Unabhängig vom umgesetzten Wiederholorbit ermöglicht die hohe Auflösung in
Flugrichtung (172m) auch Anwendungen, die über die reine Bestimmung von zeitlichen Hö-
henänderungen hinausgehen. Zum Beispiel analysiert Ewert (2013) topographische Muster in
ICESat-Wiederholspuren für die Bestimmung von Eisfließgeschwindigkeiten.
Im Vergleich zur radarbasierten Satellitenaltimetrie ermöglicht die Nutzung eines Lasers ei-
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ne deutlich genauere Höhenbestimmung (Brenner u. a., 2007). Ein Grund hierfür ist die mit
≈ 65m deutlich kleinere Ausleuchtungszone des Laserpulses auf der Erdoberfläche (Radar:
mehrere Kilometer), welche zu einer Reduktionen der durch die Geländeneigung induzierten
Höhenfehler und von Fehlern bei der Verortung des Reflexionspunktes führt. Darüber hinaus
wird das Lasersignal an der Oberfläche der Eismassen reflektiert und dringt nicht in die oberen
Firnschichten ein. Die von Radarsystemen genutzten Mikrowellen können hingegen Eindringtie-
fen von mehreren Metern aufweisen. Eine unzureichende Modellierung des Eindringverhaltens
stellt eine weitere Fehlerquelle bei der Höhenbestimmung dar. Ein großer Vorteil von Radar-
systemen ist deren Insensitivität gegenüber optisch dicken Wolken. Sie sind für Mikrowellen
durchlässig, führen aber zur einer Reflexion des Lasersignals. Insbesondere im Küstenbereich
der Eisschilde weist der ICESat-Datensatz häufig Lücken aufgrund der zum Messzeitpunkt
vorherrschenden Bewölkung auf.
ICESat-Altimetriedaten werden durch das GSFC prozessiert und durch das National Snow
and Ice Data Center (NSIDC) den Nutzern zu Verfügung gestellt. Die bereitgestellten Höhenin-
formationen beinhalten bereits ein Vielzahl instrumenteller Korrektionen und geophysikalischer
Reduktionen (z.B. Gezeiten der festen Erde) und berücksichtigen die atmosphärische Laufzeit-
verzögerung des Signals. Zusätzlich werden weitere Korrektionen und Qualitätsmerkmale der
einzelnen Höhenwerte zur Verfügung gestellt. Einen ausführlichen Überblick über deren Ver-
wendung im Rahmen der Voranalyse der Daten gibt Ewert (2013). Die Analysen in dieser
Arbeit beruhen auf den Datensätzen des Release 531 (P I) und des Release 633 (P II, P III).
Zur Bestimmung zeitlich linearer Änderungen der Eisoberflächenhöhen kommen verschiedene
Ansätze zur Anwendung. Dazu zählen die Auswertung von Höheninformationen an sich schnei-
denden auf- und absteigenden Satellitenspuren (Kreuzungspunktanalyse) (Gunter u. a., 2009),
die Analyse von überlappenden Ausleuchtungszonen (Slobbe u. a., 2008) und die Untersuchung
von Eisoberflächenhöhen entlang der Wiederholspuren (Ewert u. a., 2012a). Ein Vorteil der von
Ewert (2013) entwickelten Wiederholspuranalyse ist, dass das gesamte zur Verfügung stehen-
de Datenmaterial entlang der Satellitenspuren genutzt wird und somit eine höhere räumliche
Auflösung erzielt werden kann. In Ergänzung zu linearen Trends können auch jahreszeitliche
Höhenänderungen der Eisoberfläche untersucht werden (P II).
Die entlang der Wiederholspuren bestimmten zeitlichen Änderungen der Eisoberflächenhö-
hen bilden die Grundlage zur Generierung räumlich hoch aufgelöster Gitter (z.B. 30× 30 km2).
Aus diesen gegitterten Informationen lassen sich mittlere Höhenänderungen bzw. Volumenän-
derungen für bestimmte Gebiete ableiten. Zusätzlich können nach einer entsprechenden Um-
rechnung in eine zeitliche Änderung der Oberflächendichte elastische Masseneffekte modelliert
werden. Dabei ist zu beachten, dass die beobachteten zeitlichen Änderungen der Eisoberflä-
chenhöhen sich sowohl aus Änderungen in der Dicke des Eiskörpers, als auch aus der vertikalen
Deformationen der darunter liegenden festen Erde zusammensetzen. Der letztgenannte Beitrag
ist wiederum der Gesamteffekt aus GIA-induzierten Deformationen und der elastischen Reakti-
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on der Erde auf rezente Eismassenänderungen. Obwohl die Krustendeformationen im Vergleich
zu den Änderungen der Eisdicke vernachlässigbar erscheinen, darf deren Berücksichtigung ge-
rade bei der Betrachtung der Gesamteffekte über größeren Gebieten nicht unterbleiben (P III).
Werden GIA-bedingte Deformationen auf Grundlage eines geeigneten GIA-Modells reduziert,
so können die altimetrisch beobachteten Höhenänderungen in eine äquivalente Oberflächen-
dichteänderung umgerechnet werden. Hierfür ist eine Annahme über die Dichte der mit der
Eisdickenänderung verknüpften Massenänderung zu treffen. Aus der Änderung der Oberflä-
chendichte lassen sich vertikale Deformationen der Erdkruste nach Gleichung (5) oder entspre-
chend der SLE berechnen (Abbildung 3). Eine detaillierte Erläuterung dieses im Frequenzbe-
reich umgesetzten Ansatzes ist P I zu entnehmen. Ebenso können aus GRACE-Daten abgelei-
tete Variationen der Oberflächendichte für diesen Ansatz genutzt werden. Obwohl in diesem
Fall keine Dichteannahme getroffen werden muss, so ist der ICESat-Datensatz aufgrund seiner
deutlich höheren räumlichen Auflösung besser geeignet.
Neben regionalen Volumenänderungen können altimetrisch bestimmte Höhenänderungen
auch zur Bestimmung von Massenänderungen herangezogen werden. Als Ergebnis eines un-
abhängigen zweiten Beobachtungsverfahrens ergänzen diese die GRACE-Massenschätzungen.
Wie bei der Modellierung elastischer Masseneffekte erfordert auch die Volumen-Massen-Um-
rechnung eine geeignete Dichteannahme. In allen drei Publikationen kam die Dichte von Eis zur
Anwendung, welche die Annahme gleichbleibender atmosphärischer Bedingungen (Temperatur,
Niederschlag) und somit einen zeitlich gleichbleibenden Firnkompaktionsprozess voraussetzt.
Alternative Methoden, wie die Reduktion modellierter Höhenänderungen aufgrund zeitvaria-
bler Firnkompaktion (Ligtenberg u. a., 2011) und deren Einfluss auf die geschätzten Volumen-
und Massenänderungen werden in P III diskutiert.
Abschließend soll noch auf eine für die ICESat-Mission typische Fehlerquelle eingegangen
werden. Hervorgerufen durch den bereits erwähnten Leistungsabfall der Laser, sind die Mes-
sungen der einzelnen Laserarbeitszeiträume durch einen variierenden Höhenbias verfälscht.
Dessen Variationsbereich beträgt in Abhängigkeit vom genutzten Release bis zu ±10 cm. Die
zeitliche Änderung des Bias, welche einen signifikant von Null verschiedenen Trend aufweist,
führt somit zu einer systematischen Verfälschung der zeitlichen Höhenänderungen. Folglich
ist eine sorgfältige Bestimmung und Korrektion dieser Fehlerquelle erforderlich. Ewert u. a.
(2012b) nutzen die Oberfläche des subglazialen Lake Vostok (Ostantarktika) als zeitlich stabile
Referenzfläche für die Biasbestimmung. Der Einfluss des Bias auf die geschätzten regionalen
Volumenänderungen wird in P III am Beispiel des Antarktischen Eisschildes erläutert.
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2.3.3 GPS
Das US-amerikanische Global Positioning System3 (GPS) ist unter den derzeit verfügbaren
GNSS (Global Navigation Satellite System) das am weitesten entwickelte System und deckt den
längsten Beobachtungszeitraum ab. Einen umfassenden Überblick zu satellitenbasierten Navi-
gationssystemen im Allgemeinen und GPS im Speziellen geben z.B. Seeber (2003), Xu (2007)
und Hofmann-Wellenhof u. a. (2008). Bereits 1995 war das System voll einsatzfähig und konn-
te zur globalen Positionierung und Navigation genutzt werden. Zu diesem Zeitpunkt bestand
das Raumsegment aus 24, auf 6 nahezu kreisförmigen Bahnebenen (Bahnhöhe: ≈ 20 200 km,
Inklination: 55◦) verteilten Satelliten. Heutzutage stehen den Nutzern mehr als 30 operationale
Satelliten zur Verfügung. Ausgehend von den in einem TRS gegebenen Satellitenpositionen er-
folgt die Positionsbestimmung mittels der Raumstrecken zwischen Satelliten und Empfängern.
Die Raumstrecken können über die Einweg-Laufzeitmessung eines vom Satelliten ausgesende-
ten Mikrowellensignals abgeleitet werden. Aufgrund der fehlenden Synchronisation zwischen
Satelliten- und Empfängeruhren werden die bestimmten Strecken als Pseudoentfernungen be-
zeichnet. Pseudoentfernungen können aus Beobachtungen der auf die Trägersignale aufmo-
dulierten Codeinformationen abgeleitet werden. Zur Erfüllung der Genauigkeitsanforderungen
geodätischer Anwendungen werden hauptsächlich die präziseren Beobachtungen der Phasen-
lagen der auf mindestens zwei Frequenzen ausgesendeten Trägersignale genutzt. Durch die
Bildung von Linearkombinationen aus den Beobachtungen auf unterschiedlichen Frequenzen
ergeben sich für die Auswertung günstige Eigenschaften der kombinierten Beobachtungen. Auf
diese Weise lässt sich z.B. die ionosphärische Laufzeitverzögerung erster Ordnung eliminieren.
Darüber hinaus ist die Reduzierung systematischer Effekte durch die Bildung von Beobach-
tungsdifferenzen zwischen mehreren Empfängern und/oder Satelliten möglich. So erlaubt z.B.
die Bildung von Doppeldifferenzen die Elimination der Satelliten- und Empfängeruhrfehler.
Die den Ergebnissen in P I und P II zugrunde liegende GPS-Prozessierung beruht auf der
Auswertung von Doppeldifferenzen der Trägerphasenmessungen unter Verwendung der iono-
sphärenfreien Linearkombination.
Seit 1994 stellt der IGS (International GNSS Service) den Nutzern GPS-Beobachtungen ei-
nes globalen Stationsnetzes bereit. Weiterhin können auch aus den Beobachtungen abgeleitete
Parameter wie Satellitenbahnparameter oder Zeitreihen der Stationskoordinaten über den IGS
bezogen werden. Die GPS-Beobachtungen des IGS liefern einen entscheidenden Beitrag zur
Realisierung des International Terrestrial Reference System (ITRS) (Petit und Luzum, 2010),
dem International Terrestrial Reference Frame (ITRF), welcher üblicherweise aus einem glo-
balen Satz von Stationskoordinaten zu einer definierten Epoche und deren linearen zeitlichen
Änderungen besteht. Zur Vermeidung systematischer Änderungen in den geschätzten Para-
metern ist ein homogene Prozessierung der GPS-Beobachtung unumgänglich. In diesem Kon-
3offiziell: Navigation System with Time and Ranging Global Positioning System (NAVSTAR GPS)
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text ist unter einer homogenen Prozessierung die Reprozessierung aller Beobachtungen unter
der konsistenten Anwendung aktueller Prozessierungsstrategien, Reduktionsmodelle und Stan-
dards zu verstehen. Steigenberger u. a. (2006) haben gezeigt, dass die geschätzten Parameter
aus einer Reprozessierung denen einer konventionellen Prozessierung bez. Qualität und Homo-
genität deutlich überlegen sind. Ebenso ermöglichen reprozessierte GPS-Beobachtungen eine
stabile Realisierung des ITRS, welche ausschließlich auf GPS basiert (Rülke u. a., 2008). Die
Genauigkeit und Stabilität der Realisierung resultiert unter anderem aus einer Erweiterung
des funktionalen Modells, welches auch nichtlineare Variationen der Stationskoordinaten auf-
grund von Auflastdeformationen berücksichtigt. Diese werden als globales räumliches Muster in
Form von niederen harmonischen Koeffizienten der Oberflächendichteänderung parametrisiert
und mit geschätzt (Fritsche u. a., 2009). Auf diese Weise wird die mögliche Verfälschung anderer
geschätzter Parameter reduziert. Fritsche (2013) schlägt eine Erweiterung dieses Ansatzes vor,
indem modellbasierte atmosphärische, ozeanische und hydrologische Auflastdeformationen in
einem Remove-Compute-Restore-Verfahren als Reduktionsgröße auf Beobachtungsniveau an-
gebracht werden. Dieses Vorgehen entspricht einer Reduktion der Residuen der linearisierten
Beobachtungsgleichung, wie dies auch bei der Reduktion gezeitenbedingter Auflasten gemäß
den Konventionen des International Earth Rotation Service (IERS) (Petit und Luzum, 2010)
der Fall ist.
Sowohl eine homogene Prozessierung als auch eine stabile Realisierung des zugrunde geleg-
ten Bezugssystems sind notwendige Voraussetzungen für die geowissenschaftliche Interpreta-
tion von GPS-basierten Zeitreihen der Stationskoordinaten (P I, P II). Dabei liegt ein Fokus
auf der Bestimmung horizontaler und vertikaler Bewegungen der Erdkruste. Eine Anwendung,
bei der die zu beobachtende Größe eine rein horizontale Bewegung darstellt, ist die Ableitung
der tektonischen Plattenbewegung (z.B. Dietrich u. a., 2004). Oftmals werden die beobachteten
Krustendeformationen zur Bewertung entsprechender geophysikalischer Modelle herangezogen.
In diesem Fall können sowohl die horizontalen als auch die vertikalen Komponenten der De-
formation Gegenstand der Untersuchungen sein (z.B. Fritsche u. a., 2012). Daten permanenter
GPS-Stationen eignen sich in besonderer Weise zur Untersuchung nichtlinearer (z.B. saisona-
ler) Deformationen. So schätzen z.B. Fritsche u. a. (2012) Skalierungsfaktoren als Kenngröße
der Übereinstimmung von Zeitreihen modellierter und beobachteter Auflastdeformationen. In
schwer zugänglichen Regionen und unter klimatisch extremen Bedingungen ist unter Umstän-
den die kampagnenweise Beobachtung der Einrichtung einer permanenten Station vorzuziehen.
Obwohl bei dieser Messanordnung lediglich lineare (bestenfalls beschleunigte) zeitliche Varia-
tionen der Deformation ableitbar sind, so wurden entsprechende Datensätze bereits vielfach
erfolgreich für geodätische Zwecke genutzt (z.B. Dietrich u. a., 2010; Lange u. a., 2014). Auch
die in dieser Arbeit bestimmten rezenten Krustendeformationen in Grönland (P II) und Ant-
arktika (P I) basieren auf kampagnenweisen GPS-Beobachtungen.
GPS-bestimmte Krustendeformationen können Deformationsanteile unterschiedlichen Ur-
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sprungs enthalten. Hierzu zählen Deformationen aufgrund von Tektonik, Auflaständerungen
in den verschiedenen Subsystemen der Erde oder GIA-induzierte Massenvariationen. Die Exis-
tenz von der Zielgröße abweichender Anteile muss folglich ausgeschlossen oder deren Effekt
mittels geeigneter Modelle reduziert werden. Im Bereich der großen Eisschilde werden die li-
nearen zeitlichen Änderungen der Krustendeformationen durch die elastischen Effekte aufgrund
von rezenten kryosphärischen Massenvariationen und visko-elastischen GIA-induzierten Antei-
len dominiert. Überlagert werden diese zeitlich linearen Effekte von den bereits erwähnten
nichtlinearen (z.B. saisonaler) Deformationsanteilen, welche ihren Ursprung unter anderem in
atmosphärischen und ozeanischen Massenvariationen haben. Bei der Verwendung kampagnen-
weiser GPS-Beobachtungen ist deren Einfluss durch einen geeigneten Kampagnenzeitplan zu
minimieren. Dabei sollten alle Kampagnen zur gleichen Zeit innerhalb eines Jahres stattfinden.
Während die zeitlichen Änderungen der durch GIA hervorgerufenen Deformationen über den
gesamten GPS-Beobachtungszeitraum als linear angesehen werden können, weisen elastische
Deformationen teilweise signifikante interannuale Variationen auf (P II). Dieser Umstand er-
fordert ein hohes Maß an zeitlicher Konsistenz zwischen den GPS-Beobachtungen und jenen
Datensätzen, die für die Ableitung elastischer Reduktionen herangezogen werden. Welcher De-
formationsanteil mit GPS bestimmt werden soll hängt von den örtlichen Gegebenheiten ab. In
Antarktika weisen GIA-Modelle noch große Unsicherheiten auf. Demzufolge ist eine messtech-
nische Bestimmung zur Validierung und Verbesserung der GIA-Modelle sinnvoll. Dies erfordert
die Reduktion rein elastischer Deformationen, welche z.B. mit Hilfe von ICESat-Daten model-
liert werden können (P I). In Grönland, wo GIA betragsmäßig geringer und entsprechende
Modelle weniger fehlerbehaftet sind, lassen sich GPS-Beobachtungen zur Validierung model-
lierter elastischer Deformationen nutzen, nachdem modellbasierte GIA-bedingte Deformationen
reduziert wurden (P II).
2.3.4 Küstenpegel
Küstenpegel messen die instantane Höhe der Meeresoberfläche relativ zu einem willkürlich
festgelegten Punkt auf der Erdoberfläche, dem Pegelnullpunkt. Erste systematische Beobach-
tungen des RSL reichen bis zu Beginn des 18. Jahrhunderts zurück. Bereits im Jahre 1700
wurde in Amsterdam (Niederlande) mit regelmäßigen Pegelmessungen begonnen. Die längs-
te kontinuierliche Pegelreihe der Welt wird seit 1774 an der Station Stockholm (Schweden)
aufgezeichnet (Ekman, 1999). Insbesondere im Bereich der Ostsee gibt es eine Vielzahl von
Stationen, an denen langjährige Pegelreihen vorliegen (Richter u. a., 2012). Zu Beginn ka-
men einfache Lattenpegel zum Einsatz, an welchen manuelle Ablesungen in unterschiedlichen
Abständen (monatlich bis täglich) stattfanden. Ab Ende des 19. Jahrhunderts ersetzten Mareo-
graphen (Schreibpegel) die Lattenpegel, wodurch ein kontinuierliche Datenerfassung gegeben
war.
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Durch die hohe zeitliche Auflösung und die teilweise langen Beobachtungszeiten sind Pe-
gelreihen prädestiniert für die Bestimmung säkularer Änderungen des RSL. Neben linearen
Änderungen zeigen Pegelreihen auch periodische kurzzeitige (z.B. Gezeiten), interannuale und
dekadische Variationen des Meeresspiegels. Letztgenannte Effekte werden hauptsächlich durch
Änderungen in den atmosphärischen Bedingungen (z.B. Wind) verursacht und sind räum-
lich stark variabel (Ekman, 2009). Für regionale oder globale Analysen des RSL sind folglich
nur ausreichend lange Zeitreihen (> 60 a), für welche sich die dekadischen Variationen heraus-
mitteln, geeignet (Douglas, 1997). Darüber hinaus ist die nachgewiesene lokale Stabilität des
Pegelnullpunktes zwingend erforderlich. Um diese zu gewährleisten, müssen regelmäßig Kon-
trollnivellements durchgeführt und die Pegelmessungen um mögliche Höhenänderungen durch
lokale Absenkungen oder tektonische Einflüsse korrigiert werden (Liebsch, 1997). Lange Pe-
gelreihen mit einem kontrollierten Pegelnullpunkt (revised local reference) werden durch den
Permanent Service for Mean Sea Level (PSMSL) zur Verfügung gestellt.
Aus RSL-Änderungen ist eine Vielzahl geophysikalischer und klimatologischer Kenngrößen
bestimmbar. Einen umfassenden Überblick am Beispiel der Ostsee gibt Ekman (2009). Abge-
leitete lineare Änderungen des RSL spiegeln verschiedene Effekte wider. Entsprechend Glei-
chung (12) tragen hauptsächlich Änderungen des Geoids und vertikalen Krustendeformationen
zur Änderung des RSL bei. Diese Beiträge können sowohl visko-elastischen (GIA) als auch rein
elastischen (rezente Eismassenänderungen) Ursprungs sein und weisen eine hohe räumliche Va-
riabilität auf (vgl. Abschnitt 2.2.2 und 2.4). Zusätzlich zu den in den Geoidänderungen enthal-
ten ESL-Änderungen, entsprechend des räumlich konstanten Terms in Gleichung (12), sind Pe-
gelmessungen auch sensitiv gegenüber sterischen Effekten. Unter Verwendung entsprechender
Reduktionsgrößen lassen sich Pegelmessungen zur Untersuchung unterschiedlicher Zielgrößen
heranziehen. So nutzt Douglas (1997) langzeitige Pegelreihen für die Bestimmung des mittle-
ren globalen Meeresspiegelanstiegs (eustatisch und sterisch), während Ekman (1996) daraus
Rückschlüsse auf die postglaziale Landhebung in Fennoskandien zieht.
2.3.5 Kombination verschiedener Beobachtungsverfahren
In den meisten Fällen sind geodätische Beobachtungsverfahren sensitiv gegenüber einer Kombi-
nation verschiedener Massensignale. Geophysikalische Modelle spielen ein zentrale Rolle bei der
Separation der überlagerten Signale. Alternativ kann auch die Kombination unterschiedlicher
Beobachtungsverfahren zur Bestimmung eines nicht separat beobachtbaren Massensignals bzw.
dessen Kenngröße herangezogen werden. Nachfolgend werden Kombinationsmöglichkeiten der
im vorangegangen Abschnitt vorgestellten Beobachtungen erläutert. Eine schematischen Über-
blick gibt Abbildung 5.
Sowohl die satellitengestützte Altimetrie als auch die Gravimetrie ist sensitiv gegenüber GIA-
bedingten und rezenten eisinduzierten Massensignalen. Allerdings ist der Einfluss der GIA-
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Abbildung 5: Schematische Darstellung rezenter eis- und GIA-induzierter Massensignale. Die Zusam-
menhänge zwischen den Massenvariationen und den hervorgerufenen elastischen bzw. visko-elastischen
Masseneffekten ist durch die grauen Pfeile gegeben. Geodätische Beobachtungsverfahren zur Bestim-
mung einzelner Komponenten der Massensignale sind farblich kodiert. Unter Verwendung dieser Kodie-
rung indizieren die farblichen Doppel-Asteriske mögliche Kombinationen von Beobachtungsverfahren
zur Bestimmung einzelner, nicht separat beobachtbarer Komponenten der Massensignale bzw. deren
Kenngrößen. Nähere Erläuterungen sind Abschnitt 2.3.5 zu entnehmen.
induzierten Masseneffekte (Krustendeformationen) auf die beobachteten Änderungen der Geo-
metrie der Eisschilde deutlich geringer als der der entsprechenden Massenvariationen aufgrund
von GIA auf die beobachtete gesamte Massenänderung. Grund hierfür ist der Dichteunterschied
zwischen den Eis- und Mantelmassen, welcher letztendlich die Trennung beider Massensignale
durch die Kombination der Beobachtungen ermöglicht. Verschiedene Autoren haben Kombi-
nationsstrategien zur empirischen Bestimmung GIA-induzierter Massensignale vorgeschlagen
(Velicogna und Wahr, 2002; Riva u. a., 2009). In P I werden regionale lineare Massen- und Volu-
menänderungen aus GRACE- und ICESat-Daten unter Verwendung geeigneter Eis-/Firn- und
Manteldichten für die empirische Ableitung regionaler GIA-Signale in Antarktika genutzt. Die
Ergebnisse, welche signifikante Unterschiede zu den Prädiktionen existierender GIA-Modelle
aufzeigen, konnten mittels GPS-beobachteter Krustendeformationen validiert werden. Nachfol-
gende Studien bestätigten die Resultate (Gunter u. a., 2013). Solche empirischen Reduktionen
stellen interessante Alternativen gegenüber den noch mit großen Unsicherheiten behafteten
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modellierten Reduktionen dar.
Aus beobachteten Volumen- und Massenänderungen lassen sich auch Rückschlüsse auf die
Dichte der zugrunde liegenden Massenänderung (z.B. Eismassenänderung) ziehen. Falls die
bestimmten Änderungen weitere Massensignale enthalten, sind sie in geeigneter Weise zu re-
duzieren. Ewert u. a. (2012a) nutzen mittels GRACE und ICESat bestimmte lineare Massen-
und Volumenänderungen um auf die Eis-/Firndichte der rezenten Massenänderung des Grön-
ländischen Eisschildes zu schließen. In diesem Fall müssen beide Ergebnisse um den Einfluss
von GIA und den elastischer Effekte reduziert werden. Die resultierende Dichte liegt im Bereich
der Dichte reinen Eises. Folglich wurde ein entsprechender Näherungswert für die Volumen-
Massen-Umrechnung der ICESat-bestimmten Volumenänderungen genutzt. Lee u. a. (2012)
ermitteln die Dichte aus den saisonalen Amplituden der Massen- und Volumenänderungen.
Letztere basieren auf Beobachtungen eines Radaraltimeters, welches im Vergleich zu ICESat
eine deutlich höhere zeitliche Auflösung bietet. Dieses Vorgehen verlangt keine Reduktion des
GIA, da dieser keine saisonalen Variationen aufweist. Folglich ist die geschätzte Dichte frei von
Fehlern diesbezüglicher Reduktionen.
Eine weitere Kombinationsmöglichkeit bieten Pegel- und GPS-Messungen. Aus GPS-Beob-
achtungen abgeleitete vertikale Krustendeformationen an einer Pegelstation können zur Re-
duktion der aus Pegelmessungen bestimmten RSL-Änderungen genutzt werden, um so auf
volumenbedingte Meeresspiegeländerungen zu schließen. Richter u. a. (2012) leiten mit dieser
Methode eine mittlere säkulare Meeresspiegeländerung (eustatisch und sterisch) für den Ostsee-
raum ab. Modellierte GIA-induzierte Krustendeformationen können auf diese Weise durch die
gemessenen Größen ersetzt werden. Lediglich für die Reduktion der GIA-bedingten Geoidände-
rungen, welche in einer ehemals vereisten Region vergleichsweise klein sind (siehe Abbildung 4),
wird auf ein GIA-Modell zurückgegriffen. Differenzen zu global gemittelten Änderungen des
Meeresspiegels begründen sich in deren räumlicher Variabilität (siehe Abschnitt 2.4).
2.4 Globale Änderungen des relativen Meeresspiegels
Für die Quantifizierung der Beiträge verschiedener Eismassen zur Änderung des globalen Mee-
resspiegels ist die korrespondierende Änderung des ESL eine geeignete Größe. Entscheidend ist
jedoch, wie sich die Änderung konkret auf bestimmte Küstenregionen auswirkt. Hierfür ist die
Betrachtung gravitativ konsistent modellierter RSL-Änderungen entsprechend der SLE unab-
dingbar. Am Beispiel des GIA wurde in Abschnitt 2.2.2 die räumliche Variabilität der RSL-
Änderungen diskutiert. Ein als Punktmasse angenommener Eismassenverlust führt innerhalb
eines sphärischen Abstands von ≈ 20◦ zu einer Absenkung des RSL. Für größere Entfernungen
ist ein Anstieg des RSL zu verzeichnen. Bei einem sphärischen Abstand von 60◦ entspricht die-
ser exakt dem eustatischen Beitrag der Eismassenänderung. Für Entfernungen größer als 60◦
übersteigt der Anstieg schließlich den eustatischen Beitrag (Sabadini und Vermeersen, 2004).
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Tabelle 1: Massenbilanzen (MB) und eustatische Meeresspiegeländerungen (ESL) global verteilter
Eismassen, welche in P II zur Bestimmung relativer Meeresspiegeländerungen genutzt wurden. a) Ant-
arktischer Eisschild (AIS), b) Grönländischer Eisschild (GIS), c) Kanadisch-arktischer Archipel (CAA),
d) Golf von Alaska (GOA) und e) Südliches und Nördliches Patagonisches Eisfeld (SNPI). Die vorletzte
Zeile beinhaltet die Summe aller Einzelbeiträge. Zum Vergleich enthält die letzte Zeile den Gesamteffekt
aller relevanten globalen Eismassen.
Region MB (Gt a−1) ESL (mma−1) Zeitraum Methode Referenz
AIS −135,1± 20,7 0,37± 0,06 2003–2009 ICESat P II
GIS −232,5± 39,0 0,64± 0,10 2003–2009 ICESat P II
CAA −61 ± 7 0,17± 0,02 2004–2009 ICESat Gardner u. a. (2011)
GOA −84,2± 5,0 0,23± 0,01 2003–2007 GRACE Luthcke u. a. (2008)
SNPI −26,6± 6,0 0,07± 0,01 2003–2009 GRACE Ivins u. a. (2011)∑
AGCGS −539,4± 45,4 1,48± 0,12∑
global −549 ± 57 1,51± 0,16 2003–2009 diverse Gardner u. a. (2013)
Folglich werden Küstengebiete in Abhängigkeit ihrer Lage relativ zur Eismasse unterschiedlich
stark von der Meeresspiegeländerung betroffen sein.
Zur Veranschaulichung der globalen Muster rezenter RSL-Änderungen werden nachfolgend
die Beiträge fünf verschiedener kontinentaler Eismassen untersucht. Die zugrunde liegenden
Datensätze wurden in P II zur Untersuchung des RSL in der Diskobucht (Westgrönland) ge-
nutzt. Neben den beiden Eisschilden AIS4 und GIS (einschließlich vorgelagerter Gletscher und
Eiskappen) werden die Beiträge des Kanadisch-arktischen Archipels (CAA – Canadian Arctic
Archipelago), des Golfs von Alaska (GOA – Gulf of Alaska) sowie des Südlichen und Nördli-
chen Patagonischen Eisfeldes (SNPI – Southern and Northern Patagonia Ice Fields) betrach-
tet. Die Kenngrößen der einzelnen Eismassenänderungen, Details zu den Datengrundlagen und
Referenzen sind in Tabelle 1 zusammengefasst. Weiterführende Erläuterungen können P II ent-
nommen werden. Die hier berücksichtigten Eismassen tragen den größten Teil zur globalen
Eismassenänderung bei. Nach Gardner u. a. (2013) haben die größten hier nicht betrachteten
Massenverluste ihren Ursprung im Westen von Kanada und den USA (14± 3Gt a−1), in Island
(10± 2Gt a−1), in der russischen Arktis (11± 4Gt a−1) und in den asiatischen Hochgebirgs-
gletschern (26± 12Gt a−1). Die in Tabelle 1 angegebenen Schätzungen für den Gesamteffekt
der hier betrachteten Eismassen und den aller globalen Eismassen nach Gardner u. a. (2013)
weisen ein hohes Maß ein Übereinstimmung auf. Selbst unter Berücksichtigung der Beiträge der
in dieser Arbeit nicht einbezogenen Regionen stimmen beide Schätzungen im Bereich der zuge-
hörigen Fehlermaße überein. Durch die globale Verteilung dieser Regionen kann deren Einfluss
auf das räumliche Muster des Gesamteffekts als nahezu vernachlässigbar angesehen werden.
4Die in P II verwendete ICESat-basierte Massenschätzung für den AIS weicht geringfügig von jener in P III ab.
Grund hierfür ist die Verwendung unterschiedlicher GIA-Modelle.
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Eine Beobachtung der rezenten RSL-Änderung würde dennoch von den hier diskutierten
modellierten Größen abweichen. Diese berücksichtigen lediglich die relativen Effekten der eu-
statischen Beiträge. Dabei werden z.B. rezente GIA-induzierte RSL-Änderungen vernachläs-
sigt. Aus Abbildung 4c wird deutlich, dass diese Beiträge lediglich im Bereich der pleistozänen
Vereisungszentren eine relevante Größenordnung erreichen. Weiterhin werden keine sterischen
Änderungen des Meeresspiegels berücksichtigt. Entsprechend des AR5 setzt sich die Ände-
rung des Meeresspiegel im Zeitraum 1993–2010 (2,8± 0,5mma−1) folgendermaßen zusammen
(IPCC, 2013):
• Thermische Ausdehnung: 1,1 ± 0,3 mma−1
• Gletscher und Eiskappen: 0,76± 0,37 mma−1
• Eisschilde: 0,60± 0,14 mma−1
• Kontinentale Wasserspeicher: 0,38± 0,12 mma−1 .
Auch wenn die Anteile der einzelnen Beiträge zeitlich variieren, so wird dennoch deutlich, dass
die thermische Ausdehnung eine nicht zu vernachlässigende Komponente darstellt. Darüber
hinaus weist der sterische Beitrag ebenfalls starke räumliche Variationen auf (Stocker u. a.,
2013).
Abbildung 6 illustriert die rezenten eisinduzierten RSL-Änderungen, welche ihren Ursprung
in den fünf berücksichtigten Regionen haben und beinhaltet die entsprechenden minimalen
und maximalen Änderungen. Die größten Variationen verursachen die beiden Eisschilde. Der
maximale Fall des RSL erreicht bei beiden Eisschilden die gleiche Größenordnung und koinzi-
diert mit den Regionen der größten Massenverluste, dem Amundsen-See-Sektor im Falle des
AIS (P I) und der südöstlichen Küste Grönlands (P II). Entsprechend der bereits erwähnten
Abstandsabhängigkeit des Musters tritt der durch den GIS verursachte maximale Anstieg des
RSL im Fernbereich auf. Im Gegensatz dazu rufen die Eismassenänderungen des AIS einen
maximalen Anstieg hervor, welcher deutlich größer als der eustatische Beitrag ist und entlang
der Küste Antarktikas auftritt. Dies ist mit der Massenzunahme in einigen Küstengebieten des
AIS erklärbar. Der CAA und der GOA tragen näherungsweise im gleichen Maße zur Ände-
rung des RSL bei. Bedingt durch den vergleichsweise kleinen Beitrag des SNPI erreichen die
zugehörigen Meeresspiegeländerungen nur im Nahbereich eine signifikante Größenordnung. Im
Fernbereich ist die RSL-Änderung vernachlässigbar klein und räumlich nahezu konstant.
Anhand der räumlichen Muster lässt sich der Einfluss einzelner Eismassen auf bestimmte
Küstenregionen abschätzen (siehe P II). Ein weiteres Beispiel ist die Bestimmung von ESL-
Änderungen aus der Kombination vom Pegel- und GPS-Beobachtungen, wie dies von Richter
u. a. (2012) am Beispiel der Ostsee durchgeführt wurde. Hier ist es möglich, die Differenz in den
Ergebnissen verschiedener Stationen auf deren Ursache zu überprüfen. Es wird deutlich, dass
der GIS kaum zur Meeresspiegeländerung in der Ostsee beträgt, da die Nulllinie des räumlichen
36 2.4 Globale Änderungen des relativen Meeresspiegels
AIS: ( −17,9 / +9,4 / +0,37 )mm/a GIS: ( −21,0 / +0,8 / +0,64 )mm/a
CAA: ( −5,1 / +0,2 / +0,17 )mm/a GOA: ( −5,6 / +0,3 / +0,23 )mm/a
SNPI: ( −4,8 / +0,1 / +0,07 )mm/a AGCGS: ( −20,5 / +10,6 / +1,48 )mm/a
−1,5 −1,0 −0,5 0,0 0,5 1,0 1,5
Relative Meeresspiegeländerung
[mm/a]
a) b)
c) d)
e) f)
Abbildung 6: Relative Meeresspiegeländerungen aufgrund rezenter Änderungen verschiedener konti-
nentaler Eismassen. Es werden die Effekte folgender Eismassen berücksichtigt: a) Antarktischer Eisschild
(AIS), b) Grönländischer Eisschild (GIS), c) Kanadisch-arktischer Archipel (CAA), d) Golf von Alaska
(GOA) und e) Südliches und Nördliches Patagonisches Eisfeld (SNPI). Teilabbildung f) illustriert den
kombinierten Effekt aller fünf Einzelbeträge. Die Kopfzeile jeder Teilabbildung enthält die minimale und
maximale relative Meeresspiegeländerung, sowie die eustatische Änderung des Meeresspiegels. Entlang
der weißen Isolinie ist die relative Meeresspiegeländerung gleich der eustatischen Änderung.
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Musters exakt durch diese Region verläuft. Gleichzeitig weist der Beitrag des AIS im Fernbe-
reich nahezu keine räumlichen Variationen auf. Somit können die Meeresspiegelmuster rezenter
Eismassenänderungen als Grund für die beobachteten Differenzen ausgeschlossen werden. Auch
räumliche Variationen der sterischen Effekte scheiden als Ursache für solche kleinskaligen Dif-
ferenzen aus. Somit ist die Ursache mit hoher Wahrscheinlichkeit in den Unsicherheiten der
einzelnen Beobachtungsverfahren zu suchen.
Abbildung 6f zeigt das Meeresspiegelmuster des Gesamteffekts aller berücksichtigten Eis-
massenänderungen, welche einer ESL-Änderung von 1,48mma−1 entspricht. Bedingt durch
die polnahe Lage der relevanten Eismassen erfahren insbesondere die äquatorialen Regionen
einen über den eustatischen Beitrag hinausgehenden Anstieg des RSL. Neben dem kontinen-
talen Küstenbereich sind somit vor allem kleine Inseln im Indischen und Pazifischen Ozean
betroffen. Die sozioökonomischen Folgen eines voranschreitenden Meeresspiegelanstiegs treffen
dicht besiedelte Küstengebiete im besonderen Maße. Gerade in Asien, aber auch in Afrika,
wo es ein Vielzahl dicht besiedelter Deltas und schnell wachsende Städte gibt, werden sich die
direkten und indirekten Folgen (z.B. Grundwasserverunreinigung durch Salzwassereintrag) des
Meeresspiegelanstiegs dramatisch auswirken. Hinzu kommt, dass diese Regionen oftmals mit
zusätzlichen Problemen wie lokalen Absenkungen aufgrund von Grundwasser- oder Rohstoff-
entnahme konfrontiert sind, welche zu einer zusätzlichen Verstärkung der Probleme führen.
Siehe hierzu Nicholls und Cazenave (2010).

3 Schlussfolgerungen
Geodätische Beobachtungen liefern wichtige Beiträge zur Bestimmung kryosphärischer Mas-
sensignale. Dank moderner Satellitenverfahren gelingt dies mit einer bisher unerreichten räum-
lichen sowie zeitlichen Auflösung und Genauigkeit. Darüber hinaus erlauben die unterschiedli-
chen Sensoren eine unabhängige Beobachtung verschiedener Anteile der Massensignale und
ermöglichen somit die gegenseitige Validierung der Verfahren und Ergebnisse. Die in der
vorliegenden Arbeit genutzten Datensätze basieren hauptsächlich auf Beobachtungen der
Gravitationsfeld-Mission GRACE, der Altimeter-Mission ICESat und dem satellitengestützten
Positionierungssystem GPS. Ausgehend von diesen Datensätzen erfolgt die Quantifizierung der
rezenten Massenänderungen der Eisschilde Grönlands und Antarktikas, die Modellierung und
kombinatorische Bestimmung entsprechender eisinduzierter Masseneffekte sowie eine Validie-
rung der Ergebnisse. Nachfolgend werden die in den Publikationen dargestellten Erkenntnisse
zur Beantwortung der in Kapitel 1 aufzeigten Fragestellungen herangezogen.
• Wie lassen sich rezente kryosphärische Massenvariationen mittels geodätischer Beobach-
tungsverfahren quantifizieren?
In P II und P III wurden die Massenbilanzen des GIS und AIS aus GRACE- und ICESat-
Daten bestimmt. Dies erfordert eine sorgfältige Datenanalyse, in welcher verfahrensspe-
zifischen Fehlereinflüssen bestmöglich Rechnung getragen wird und verbleibende Un-
sicherheiten in realistischen Fehlermaßen zusammengefasst werden. Für die GRACE-
Auswertung betrifft dies insbesondere die Minimierung von Leckeffekten sowie die Re-
duktion überlagerter Massensignale mittels geeigneter geophysikalischer Modelle. Auch
bei der Auswertung altimetrisch bestimmter Änderungen der Eisoberfläche ist die Re-
duktion von Deformationen der festen Erde nicht vernachlässigbar. Neben modellierten
GIA-induzierten Krustendeformationen müssen auch elastische Effekte korrigiert werden.
Diese wurden aus den altimetrischen Datensätzen selbst abgeleitet. Die Übereinstimmung
der Ergebnisse beider Beobachtungsverfahren weist regionale Unterschiede auf. Während
die Massenbilanzen des GIS und der betrachteten Einzugsgebiete gut übereinstimmen,
sind in den Schätzungen für den AIS größere Differenzen zu verzeichnen. Hier konn-
ten insbesondere Diskrepanzen in der Ergebnissen für Ostantarktika aufgezeigt werden,
welche entscheidende Hinweise auf verbleibende Fehler der beiden Verfahren geben. Im
Falle des AIS sind dies Defizite der verwendeten GIA-Modelle, Restfehler des Höhenbi-
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as der ICESat-Mission und Limitierungen bei der Volumen-Massen-Umrechnung. P III
enthält eine ausführliche Diskussion dieser Fehlerquellen. Bei beiden Eisschilden konn-
ten nichtlineare Variationen der Massensignale nachgewiesen werden. Deren Detektion
erfordert lange Zeitreihen, die mitunter nicht durch eine einzige Mission geliefert werden
können. Am Beispiel der Kombination von Daten der Missionen ICESat und TanDEM-X
(TerraSAR-X add-on for Digital Elevation Measurement) zeigt P III eine Möglichkeit zur
Fortsetzung von Zeitreihen unter Nutzung missionsübergreifender Datensätze.
• Welchen Beitrag können geodätische Beobachtungen zur Validierung modellierter Mas-
seneffekte liefern?
Insbesondere aus GNSS-Beobachtungen bestimmte Deformationen der festen Erde lie-
fern einen unersetzlichen Beitrag zur Validierung von anderen Beobachtungen und von
Modellprädiktionen. In vielen Fällen sind diese Daten die einzige Möglichkeit für eine un-
abhängige Überprüfung. In P I und P II werden GPS-basierte Krustendeformationen zur
Validierung GIA-induzierter und elastischer eisinduzierter Deformationen genutzt. Ak-
tuelle antarktische GIA-Modelle werden mittels beobachteter Deformationen kalibriert.
Die Bedeutung dieser Kalibrierung verdeutlichen die in P I präsentierten Modellverglei-
che unter Verwendung eines neuartigen GPS-Datensatzes, welcher signifikante Differen-
zen zu den Modellprädiktionen aufzeigt. Gleichzeitig konnte eine aus der Kombination
geodätischer Beobachtungen empirisch gewonnene GIA-Schätzung, welche ebenfalls im
Widerspruch zu den GIA-Modellen steht, bestätigt werden. Auf diese Weise wurde die
Notwendigkeit zur Anpassung der GIA-Modelle im Bereich des Amundsen-See-Sektors
nachgewiesen. Am Beispiel des GIS demonstriert P II die Validierung der auf Grundla-
ge von ICESat-Daten modellierten elastischen Krustendeformationen. Auch hier geben
aufgedeckte Diskrepanzen wichtige Hinweise auf Limitierungen in der Modellierung. Es
konnte gezeigt werden, dass die im Vergleich zu anderen Datensätzen hohe räumliche
Auflösung von ICESat in besonders dynamischen Regionen dennoch als unzureichend
angesehen werden muss. Im Bereich schnell fließender Gletscher wie dem Jakobshavn
Isbræ, gelingt es mit ICESat nicht, das vollständige Signal der Höhenänderung zu erfas-
sen, was zu einer Unterschätzung der modellierten Krustendeformationen führt. Darüber
hinaus liefern gemessene beschleunigte Krustendeformationen den Nachweis einer beob-
achteten Beschleunigung im Fließverhalten des Jakobshavn Isbræ.
• Wie können unterschiedliche Beobachtungsgrößen für die Bestimmung eisinduzierter Mas-
seneffekte kombiniert werden?
Die Kombination gravimetrischer und altimetrischer Satellitendaten zur Ableitung der
GIA-bedingter Massenänderungen wurde erfolgreich am Beispiel des Amundsen-See-
Sektors (Westantarktika) durchgeführt und ist in P I beschrieben. Aufgrund der gro-
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ßen Differenzen zu den Prädiktionen verfügbarer GIA-Modelle ergeben sich unmittel-
bare Konsequenzen für die Massenbilanz-Schätzungen aus GRACE-Daten, welche auf
diese Modelle als Reduktionsgröße zurückgreifen. Bedingt durch die rezente Vereisung
Antarktikas liegen Beobachtungen der Vereisungsgeschichte nur in begrenztem Umfang
vor. Auch wenn bei der GIA-Modellierung noch Potential für mögliche Verbesserungen
besteht (z.B. durch die Implementierung realistischerer Erdmodelle), so bilden empiri-
sche GIA-Schätzungen eine nicht zu unterschätzende Möglichkeit für die Verbesserung
der GIA-Reduktionen, wodurch auch genauere Abschätzungen des Meeresspiegelbeitrags
Antarktikas möglich werden.
Für die zukünftige Bestimmung eisinduzierter Massensignale ist eine Fortsetzung der in dieser
Arbeit genutzten Missionen zwingend erforderlich. Insbesondere die nachgewiesenen nichtlinea-
ren zeitlichen Variationen erschweren eine zuverlässige Abschätzung langzeitiger Änderungen
auf Grundlage der bisher verfügbaren Zeitreihen. Aktuell absolviert die GRACE-Mission das
13. Jahr im Orbit und hat somit die geplante Missionsdauer mehr als verdoppelt. Dennoch
muss damit gerechnet werden, dass es bis zum für 2017 geplanten Start der Nachfolgemission
GRACE-FO (follow on) zu einer Datenlücke kommt. Daher müssen Möglichkeiten gefunden
und Methoden entwickelt werden, um solch eine Lücke bestmöglich zu überbrücken. Aktuell
wird z.B. die Nutzung der Magnetfeld-Mission SWARM diskutiert (Wang und Rummel, 2012).
Ein ähnliches Problem besteht für die ICESat-Mission, welche bereits 2009 den Dienst einstellte
und deren Nachfolgemission ICESat-2 erst für 2016 angekündigt ist. Hier kann allerdings auf
alternative im Orbit befindliche Altimeter-Satelliten zur Überbrückung zurückgegriffen wer-
den. Eine weitere Möglichkeit unter Nutzung von Daten der TanDEM-X-Mission wurde hier
vorgestellt. Auch zur Verbesserung der benötigten Reduktionsmodelle werden geodätische Be-
obachtungen in Zukunft einen entscheidenden Beitrag liefern. Die Fortsetzung vorhandener
Zeitreihen und die Verdichtung bestehender Netze ist dafür jedoch unumgänglich. Zusammen
mit weiterentwickelten Prozessierungsstrategien werden geodätische Beobachtungen so wichtige
Beiträge zum Erreichen der Ziele von GGOS liefern.
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Alle drei Publikationen wurden begutachtet (peer-reviewed) und sind zum Zeitpunkt der Ein-
reichung dieser Arbeit veröffentlicht. P I ist 2012 im Journal Global and Planetary Change
erschienen und liegt bereits als veröffentlichte Printausgabe vor. P II und P III wurden 2014 im
2. Sonderheft des SPP1257 im Journal Surveys in Geophysics veröffentlicht und sind derzeit
ausschließlich über das Internetangebot des Springer Verlages abrufbar.
Die Publikationen entstanden während der Tätigkeit des Verfassers am Institut für Planetare
Geodäsie der TU Dresden (IPG). P I enthält ausschließlich Ergebnisse, welche durch Mitarbei-
ter des IPG generiert wurden. Die Veröffentlichungen P II und P III beinhalten die Ergebnisse
der 3. Phase der Projekte GREENLAND-ISE und ANTARCTIC-IMB des SPP1257. In dieser
Phase wurde das Projekt GREENLAND-ISE eigenverantwortlich durch das IPG bearbeitet,
während ANTARCTIC-IMB ein gemeinsames Projekt des Alfred-Wegener-Instituts für Polar-
und Meeresforschung, Bremerhaven (AWI), DLR, GFZ und IPG war.
Alle drei Publikationen unterliegen den Verlagsrechten der jeweiligen Journale. Aus diesem
Grund sind sie kein Bestandteil dieser Veröffentlichung, können aber auf den Internetseiten der
Journale abgerufen werden. Nachfolgend findet sich zur jeder Publikation eine deutschprachige
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Zusammenfassung sowie eine Erklärung zum Eigenanteil des Verfassers. Abschließend folgen
Angaben zur Veröffentlichung der entsprechenden Publikation inklusive eines Verweises auf die
im Internet verfügbare Originalversion.
P I Untersuchung des glazial-isostatischen
Ausgleichs im Amundsen-See-Sektor,
Westantarktika
Zusammenfassung
Diese Publikation beschäftigt sich mit der empirischen Bestimmung des GIA aus der Kombi-
nation geodätischer Datensätze. GIA stellt eine wichtige Reduktionsgröße bei der Auswertung
satelliten-gravimetrischer Daten zur Bestimmung von Massenbilanzen der Eisschilde dar. Auf-
grund der rezenten Vereisung Antarktikas weisen GIA-Modelle in dieser Region noch erhebli-
che Unsicherheiten auf. Aus rezenten Beobachtungen empirisch abgeleitete GIA-Reduktionen
bilden eine interessante Alternative zu den auf der Rekonstruktion der Vereisungsgeschich-
te beruhenden GIA-Modellen. Der Fokus der durchgeführten Untersuchungen lag auf dem
Amundsen-See-Sektor (Westantarktika), da diese Region des AIS aktuell den größten Anteil
zur negativen Massenbilanz des Eisschildes beiträgt. Für einen konsistenten Zeitraum von sechs
Jahren (2003/10–2009/10) wurden Daten der Missionen GRACE und ICESat mit dem Ziel der
Bestimmung regionaler Massen- und Volumenänderungen ausgewertet. Aus der Kombination
der Gebietsmittelwerte der beobachteten linearen Massen- und Volumenänderung, welche so-
wohl Anteile rezenter Änderungen des Eisschildes als auch der festen Erde enthalten, erfolgte
die Ableitung GIA-induzierter Massenänderungen.
Im Untersuchungsgebiet beträgt die empirisch bestimmte GIA-bedingte Massenänderung
34,1± 11,9Gt a−1. Der ermittelte Beitrag der festen Erde zur gesamten rezenten Massenände-
rung hebt sich deutlich von den Prädiktionen entsprechender GIA-Modelle ab. Diese liegen
lediglich im Bereich von 3,7 bis 4,4Gt a−1. Darüber hinaus unterscheiden sich die Ergeb-
nisse der Publikation signifikant von denen vergleichbarer Studien. Umso wichtiger ist eine
Validierung mittels unabhängiger Beobachtungen. Hierfür konnte auf einen zum damaligen
Zeitpunkt einmaligen Datensatz von GPS-Beobachtungen zurückgegriffen werden. Aus den
GPS-Daten an drei küstennahen Kampagnenstationen wurden vertikale Deformationen der
Erdkruste bestimmt und mit der aus der Kombination abgeleiteten mittleren GIA-induzierten
Krustendeformation verglichen. Dieser Schritt erfordert die Reduktion elastischer eisinduzier-
ter Deformationen. Aus ICESat-Daten abgeleitete Höhenänderungen bildeten die Grundlage
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für die gravitativ konsistente Modellierung der elastischen Krustendeformationen. Die an den
GPS-Stationen beobachteten, reduzierten Hebungsraten variieren im Bereich von 17,9± 1,7 bis
30,0± 1,7mma−1 und bestätigen die unabhängig bestimmte mittlere GIA-induzierte vertikale
Deformation von 23,3± 7,7mma−1.
Eine signifikante Änderung der GIA-Reduktion hat eine entsprechende Änderung der aus
GRACE-Daten bestimmten Eismassenbilanz und des korrespondierenden ESL-Beitrags zur
Folge. Unter Verwendung der empirisch bestimmten GIA-Reduktion ergibt sich für das Unter-
suchungsgebiet ein um ≈ 40% größerer Eismassenverlust. Somit unterstreicht die Veröffentli-
chung die Notwendigkeit zur Verbesserung existierender GIA-Modelle. Darüber hinaus verdeut-
licht sie die Bedeutung der Kombination geodätischer Beobachtungen. Zum einen ermöglichen
satellitengestützte Beobachtungen die Ableitung von Reduktionsgrößen als Alternative zu geo-
physikalischen Modellen, zum anderen sind GNSS ein wichtiges Instrument für die Validierung
von Beobachtungen und Modellen.
Eigenanteil des Verfassers
Mit Ausnahme der GPS-Auswertung und der Analyse der ICESat-Daten erfolgte die Gene-
rierung aller präsentierten Ergebnisse allein durch den Verfasser. Die Konzeption und das
Abfassen der Publikation wurde durch den Erstautor vorgenommen. Durch die Diskussion der
Ergebnisse und des Manuskripts haben die Koautoren zur Fertigstellung der Veröffentlichung
beigetragen.
Veröffentlichung
Die Publikation ist 2012 unter dem Titel „An investigation of Glacial Isostatic Adjustment
over the Amundsen Sea sector, West Antarctica“ im Journal Global and Planetary Change1
des Elsevier Verlages erschienen und ist unter http://dx.doi.org/10.1016/j.gloplacha.
2012.08.001 abrufbar.
1http://www.journals.elsevier.com/global-and-planetary-change
P II Bestimmung der derzeitigen Entwicklung
des Grönländischen Eisschildes mittels
satelliten- und bodengestützter
Beobachtungen
Zusammenfassung
Die Publikation beinhaltet die Ergebnisse des Projektes GREENLAND-ISE, welches Bestand-
teil des SPP12571 der DFG war. Das Projekt zielte auf die Bestimmung rezenter Änderungen
des GIS unter Nutzung verschiedenartiger geodätischer Datensätze ab.
Ein Schwerpunkt der Publikation liegt auf der Analyse von GRACE- und ICESat-Daten
zur Ableitung zweier unabhängiger Schätzungen der Massenbilanz des GIS. Dies erfordert eine
sorgfältige Reduktion überlagerter Massensignale. Bei der GRACE-Auswertung sind insbe-
sondere Massenvariationen der festen Erde als auch kryosphärische Massenänderungen in der
Umgebung des GIS zu berücksichtigen. Höhenänderungen aus ICESat-Daten müssen hingegen
um GIA- und rezente eisinduzierte Krustendeformationen reduziert werden. Entsprechende
Reduktionen wurden auf Basis geophysikalischer Modelle, externer Beobachtungen oder di-
rekt aus den Beobachtungen des GIS bestimmt. Für den Zeitraum 2003/10–2009/10 weisen
die Ergebnisse beider Missionen ein hohes Maß an Übereinstimmung auf. Die entsprechen-
den Massenverluste von 232,5± 39,0 bzw. 213,4± 23,7Gt a−1 entsprechen einem ESL-Anstieg
von 0,64± 0,10 bzw. 0,59± 0,06mma−1. Durch die Auswertung zeitvariabler Schwerefelder für
den Zeitraum 2003/01–2012/12 konnte ein verstärkter Beitrag des GIS zum globalen Meeres-
spiegelanstieg während der letzten Jahre nachgewiesen werden. Neben linearen Massen- bzw.
Volumenänderungen des gesamten Eisschildes sowie einzelner Einzugsgebiete wurden auch kon-
sistente nichtlineare Variationen des GIS in beiden Datensätzen detektiert.
Die Auswertung eines regionalen GPS-Kampagnennetzes in Westgrönland bildete die Grund-
lage zur Untersuchung rezenter Masseneffekte. Vertikale Krustendeformationen konnten über
einen Zeitraum von bis zu 12 Jahren bestimmt werden und zeigen starke räumliche Variationen,
welche hauptsächlich durch elastische Signalanteile verursacht werden. Für einen angepass-
1http://www.massentransporte.de
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ten Zeitraum und nach der Reduktion modellierter GIA-induzierter Deformationen stimmen
die GPS-bestimmten Hebungsraten (−1,7 bis 16,0mma−1) für eine Vielzahl von Stationen
im Rahmen ihrer Fehlermaße mit modellierten elastischen Deformationen überein. Letztere
wurden mittels ICESat-basierten hoch aufgelösten Massenänderungen gravitativ konsistent
modelliert. Die größten Differenzen konnten in Regionen besonders dynamischer Eismassen-
änderungen lokalisiert werden. Ein Beispiel ist die Region der Disko-Bucht, in welche der
Jakobshavn Isbræ kalbt. Eine nah gelegene GPS-Station weist eine signifikant beschleunigte
Hebung von 0,45mma−2 auf. Diese Beschleunigung korreliert mit einer beobachteten Beschleu-
nigung des Massenausstoßes des Jakobshavn Isbræ. Die Auswertung optischer Satellitenbilder
der Landsat-Missionen ergab eine Verdoppelung der Fließgeschwindigkeit im Frontbereich wäh-
rend des Zeitraums 1999–2012. Somit dominiert der Jakobshavn Isbræ die rezenten eisindu-
zierten Masseneffekte in dieser Region, welche sich durch eine starke Hebung der Erdkruste
und eine Absenkung des RSL auszeichnen. Neben GIS-induzierten Effekten wurde auch der
Einfluss von RSL-Änderungen weiterer, global verteilter Eismassenänderungen untersucht.
Eigenanteil des Verfassers
Alle Untersuchungen zur Bestimmung von Massenvariationen aus GRACE-Daten sowie die
Ableitung vertikaler Krustendeformationen aus bereitgestellten GPS-Kampagnenlösungen er-
folgten durch den Verfasser. Die gravitativ konsistente Modellierung elastischer und visko-
elastischer Masseneffekte erfolgte ebenfalls durch den Erstautor allein. Während für die Be-
rechnung der eisinduzierten elastischen Effekte selbst programmierte Routinen genutzt wurden,
kam für die GIA-Modellierung ein bereitgestelltes Softwarepaket zur Anwendung. Darüber
hinaus zeichnet der Verfasser für die Zusammenstellung der Ergebnisse, die Konzeption der
Publikation und das Abfassen des Manuskripts verantwortlich. Neben den verbleibenden Be-
standteilen der Veröffentlichung haben alle Koautoren zur Diskussion der Ergebnisse und des
Manuskripts beigetragen.
Veröffentlichung
Die Publikation „Assessing the Current Evolution of the Greenland Ice Sheet by Means of
Satellite and Ground-Based Observations“ wurde 2014 im Journal Surveys in Geophysics2 des
Springer Verlages veröffentlicht und ist unter http://doi.org/10.1007/s10712-014-9287-x
verfügbar.
2http://link.springer.com/journal/10712
P III Masse, Volumen und Geschwindigkeit des
Antarktischen Eisschildes: rezente
Änderungen und Fehlereinflüsse
Zusammenfassung
Die Publikation fasst die Ergebnisse des Projektes ANTARCTIC-IMB, welches Bestandteil
des SPP12571 der DFG war, zusammen. Das Projekt hatte es sich zum Ziel gesetzt rezente
Änderungen des AIS mittels verschiedenster Satellitenverfahren zu erfassen. Es werden Än-
derungen der Masse, des Volumens und der Fließgeschwindigkeit des Eisschildes untersucht.
Für die Ableitung von Volumen- und Massenänderungen wurde auf ICESat- und GRACE-
Daten zurückgegriffen. Neben monatlichen Standardlösungen des GFZ wurde erstmals auch
ein Satz von Monatslösungen verwendet, welcher auf radialen Basisfunktionen beruht und kei-
ne Nachbearbeitung in Form einer Filterung erfordert. Die aus GRACE und ICESat-Daten
geschätzten Massenbilanzen des AIS stimmen im Rahmen der Fehlermaße überein. So er-
gab die GRACE-basierte Schätzung für den Zeitraum 2003/10–2009/10 einen Massenver-
lust von 94,9± 30,9Gt a−1 was einem ESL-Anstieg von 0,26± 0,08mma−1 entspricht. Den
größten Beitrag zu diesem Massenverlust liefert der Eisschild Westantarktikas im Bereich
des Amundsen-See-Sektors. Auch für den AIS konnte eine Zunahme des ESL-Beitrages wäh-
rend der letzten Jahre festgestellt werden. Für den Zeitraum 2003/01–2012/12 betrug dieser
0,30± 0,08mma−1. Der Vergleich beider Massenbilanz-Schätzungen für Teilgebiete des AIS
deckte signifikante Unterschiede zwischen beiden Verfahren auf, insbesondere in Ostantark-
tika. Mögliche Fehlerquellen werden detailliert und kritisch diskutiert und hauptsächlich auf
Fehler in den GIA-Modellen, Restfehler des ICESat-Höhenbias und Limitierungen in der ange-
wendeten Volumen-Massen-Umrechnung zurückgeführt. Änderungen der Fließgeschwindigkeit
wurden exemplarisch am Beispiel des Thwaites-Gletschers (Amundsen-See-Sektor) detektiert.
Die Analyse optischer Landsat-Aufnahmen über eine Zeitspanne von mehr als zwei Dekaden
ermöglichte den Nachweis eines beschleunigten Fließverhaltens der schwimmenden Gletscher-
zunge während der letzten fünf Jahre. Eine Verlängerung der Zeitreihe mittels hoch aufgelöster
TerraSAR-X-Daten zeigte, dass sich der beschleunigte Ausfluss mittlerweile auf den gegründe-
1http://www.massentransporte.de
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ten Teil des Gletschers ausgedehnt hat. Durch die Verknüpfung von ICESat- und TanDEM-X-
Daten konnte gezeigt werden, dass die Zunahme der Fließgeschwindigkeit mit einer verstärkten
Abnahme der Eisoberflächenhöhe im Einzugsgebiet des Thwaites-Gletschers korreliert ist. Als
Ergänzung zu den Untersuchungen in dieser dynamischen Region des Eisschildes konzentriert
sich eine weitere Analyse auf eine Region geringer Akkumulation in Ostantarktika. Sowohl
die GRACE- als auch die ICESat-Ergebnisse weisen nur geringfügige Änderungen in diesem
Bereich des Eisschildes auf. Durch die Verwendung passiver Mikrowellenverfahren konnte auch
die langzeitige Stabilität nachgewiesen werden. Aufgrund der großen Fläche ist eine genaue
Kenntnis der Änderungen in Ostantarktika für die Quantifizierung der gesamten Massenbilanz
zwingend notwendig.
Eigenanteil des Verfassers
Die Analyse der GRACE-Monatslösungen, die gravitativ konsistente Modellierung elastischer
Krustendeformationen aus ICESat-Daten sowie die Untersuchung und Bewertung der GIA-
Modelle erfolgte durch den Verfasser allein. Darüber hinaus wurde die Zusammenführung der
unterschiedlichen Ergebnisse, die Konzeption der Publikation und das Abfassen des Manu-
skripts durch den Erstautor vorgenommen. Die Textbestandteile zu den auf radialen Basisfunk-
tionen basierenden GRACE-Lösungen, den optischen Fernerkundungsdaten, den Radardaten
und den passiven Mikrowellenverfahren, sowie Teile der entsprechenden Ergebnisse basieren
auf Beiträgen der verantwortlichen Koautoren. Darüber hinaus haben alle Koautoren zur Dis-
kussion der Ergebnisse und des Manuskripts beigetragen.
Veröffentlichung
Die Publikation wurde 2014 im Journal Surveys in Geophysics2 des Springer Verlages unter
dem Titel „Mass, Volume and Velocity of the Antarctic Ice Sheet: Present-Day Changes and
Error Effects“ veröffentlicht und ist unter http://doi.org/10.1007/s10712-014-9286-y zu-
gänglich.
2http://link.springer.com/journal/10712
